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Lake Vostok, der grÃ¶Â§ der Ã¼be 70 subglazialen Seen in der Antarktis, ist derzeit einer der For- 
schungsschwerpunkte der geowissenschaftlichen Polarforschung. Der See erstreckt sich unter einer 
4 000 m dicken Eisschicht auf Å¸he 250 km Lange mit einer Wassertiefe von bis zu 1000 m. Ziel der 
hier vorliegenden Arbeit ist die Untersuchung des Einflusses der Gezeiten auf den Wasserstand des 
Sees, die eine bisher nicht betrachtete Komponente in der Zirkulation im See darstellen. 
Auf Grund seiner Ausdehnung ist das Gezeitenpotential an verschiedenen Punkten auf dem See 
nicht gleich, sondern weist differentielle Unterschiede auf. Unter der Annahme, dass sich die See- 
oberflÃ¤ch entlang einer Ã„quipotentialflach ausrichtet, ergeben sich Gleichgewichtsgezeiten des 
Sees mit Amplituden von bis zu 4,6 mm fÃ¼ die groÂ§t ganztÃ¤gig Tide K s  und 1,8 mm fÃ¼ die 
grÃ¶Â§ halbtÃ¤gig Tide M2. 
Differenzen des Luftdruckes zwischen Nord- und SÃ¼dtei des Sees rufen zusÃ¤tzlic einen differenti- 
ellen inversen Barometer-Effekt hervor. Der inverse Barometer-Effekt besitzt im wesentlichen die 
spektralen Eigenschaften eines roten Rauschens. Die Variationen erreichen bis zu 4~20  mm. 
Zum messtechnischen Nachweis derartiger HÃ¶henanderunge an der Eisoberflache Ã¼be dem See 
wurden drei unterschiedliche Verfahren herangezogen. Differentielle GPS-Messungen zwischen ei- 
nein Punkt  auf aufliegendem Eis und einem zweiten in der sÃ¼dliche Seemitte bestÃ¤tige die Mo- 
dellvorstellungen und zeigen sowohl mit der Luftdruckdifferenz korrelierte HÃ¶henanderunge als 
auch Hohenanderungen mit ganz- und halbtÃ¤gige Perioden. 
Die SAR-Interferometrie als flÃ¤chenhaf arbeitende Methode zur Bestimmung von HÃ¶henÃ¤nderu 
gen lÃ¤ss den rÃ¤umliche Verlauf der Deformation erkennen. Dabei zeigt sich, dass sich die Auf- 
setzzone auf dem etwa 50 km breiten See bis in die Seemitte ersteckt. 
Erdgezeitenregistrierungen, die iin Jahr 1969 in der Station Vostok durchgefÃ¼hr wurden, zeigen 
zwar Auffalligkeiten wie etwa einen stark erhÃ¶hte Luftdruckregressionskoeffizienten und einen 
Phasenvorlauf der Ks-Tide, diese kÃ¶nne jedoch nicht eindeutig als Resultat von HÃ¶henÃ¤nderu 
gen der Seeoberflache identifiziert werden. Auf Grund der Lage der Station Vostok nahe dem Ufer 
des Sees ist die Deformation dort schon stark gedampft. Die zu erwartenden Effekte liegen daher 
unterhalb der AuflÃ¶sun der damaligen Messungen. 
Damit sind die theoretischen Grundvorstellungen Ã¼be die Reaktion des subglazialen Sees auf 
Gezeiten- und Luftdruckanregungen herausgearbeitet, sowie diese Effekte mit zwei unabhÃ¤ngige 
und komplementÃ¤re Messverfahren nachgewiesen. 
Summary 
Lake Vostok, the largest of more than 70 subglacial lakes in the Antarctic, is one of the prominent 
topics of recent geoscientific polar research. The lake extends beneath the 4,000 m thick ice sheet to 
a length of more than 250 km with a water depth of up to 1,000 m. This thesis aims to investigate 
the influence of tides on the lake level which has not been considered so far in the discussion of 
water circulation within the lake. 
Duc to the extent of the lake the tidal potential a t  different positions on its surface is not equal but 
exhibits a different,ial effect. Under the assumption of the lake level to  be  parallel to  an equipotential 
surface the equilibrium tides of the lake yield amplitudes of up to 4.6 mm for the largest diurnal 
tidal constituent K s  and 1 .8mm for the largest semi-diurnal wave Mz. 
In addition, differences in air pressure between the northern and the southern part of the lake result 
in a differential inverse barometric effect. This effect shows red noise characteristics with variations 
of up to k20  mm. 
Three different types of measurements were used to verify corresponding height changes of the ice 
surface above the lake. Differential GPS measurements between one station on grounded ice ancl 
one in the southern centre of the lake confirm the concept and show height changes correlated to 
air pressure differences as well as changes with diurnal and semi-diurnal periods. 
SAR interferometry as a spatial method to determine height changes reveals the areal ext.ent of the 
deformation with a flexure Zone extending to the centre of the about 50 km wide lake. 
Gravimetrie earth tide data  recorded at  Vostok Station in 1969 show pecularities such as a n  incre- 
ased regression with air pressure and a phase lead of the Kl tide. However, these effects cannot bc 
explicitly attributed to  height changes of the lake surface. Due to the position of the station near 
the edge of the lake the effect is highly attenuated and below t l ~  noise level of these measurements. 
This work introduces the concept of the response of the subglacial lake to  the tidal potential and 
to air pressure forcings and presents evidence for the effect by two different techniques proving the 
validity of the model. 
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1 Einleitung 
Die Antarktis, der ..weiÂ§ Kontinent ", viele Jahrhunderte lang ein weiBer Fleck auf der Landkarte, 
stellt auch heute noch ein Areal fÃ¼ Entdecker dar. War man in der Vergangenheit auf wagemu- 
tigen Expeditionen fÃ¼ lange Zeit unterwegs, um die neuen KÃ¼ste zu kartieren, bietet heute die 
Fernerkundung ein geeignetes Mittel fÃ¼ Entdeckungen der modernen Art. 
So wurde auch der Lake Vostok aus der Luft entdeckt. Im Jahre 1959 berichtete ein Pilot der 
Sowjetischen Antarktisexpedition von ovalen Senken, die an zugefrorene Seen erinnern (Robinson, 
1960). FlugzeuggestÃ¼tzt Radar-Eisdickenmessungen im Jahr 1968 zeigten dann ausgedehnte, glat- 
te FlÃ¤che an der Unterseite des Eisschildes, die die Radarsignale ungewÃ¶hnlic stark reflektierten 
(Robin u.a., 1970). Als ErklÃ¤run fÃ¼ diese Erscheinung kam nur Wasser unter dem Eis i n  Frage. 
Bei weiteren Eisdickenmessungen wÃ¤hren der Saison 1974175 fand man einen groÂ§e See etwa 
150 km nÃ¶rdlic der sowjetischen Station Vostok (Robin u.a., 1977). Aber erst eine genaue Analy- 
se der Altimetermessungen des europÃ¤ische Fernerkundungssatelliten ERS-1 offenbarte d ie  wahre 
Dimension des Sees: Er erstreckt sich Ã¼be 250 km und selbst die Station Vostok befindet sich Ã¼be 
dem See (Kapitsa u.a.,  1996). 
Fast 40 Jahre lang, seit der Errichtung der Station am geomagnetischen Pol im Geophysikaliscl~en 
Jahr 1957, blieb diese Tatsache unentdeckt. FÃ¼ die Erforschung der subglazialen Seen, von denen 
bis heute Ã¼be 70 bekannt sind (Siegert, 2000), ist die Lage der Station auf dem grooten See 
jedoch ein GlÃ¼cksfall Nicht nur, dass die Station als logistische Basis fÃ¼ die Erkundung der Eis- 
oberflÃ¤ch Ã¼be dem See dient; die Eiskernbohrung, die zur Rekonstruktion der Klimageschiclite 
angelegt wurde, liefert sogar Proben aus dem See selbst. Die Bohrung wurde 1998 etwa 120m 
Ã¼be dein See gestoppt. In dem aus dem See angefrorenen Eis wurden Mikroorganismen gefunden 
(Priscu u.a., 1999; Kar1 u.a., 1999). Dieser Nachweis von Leben, das aus dem See stammen kÃ¶nnte 
wirft verschiedene Fragen auf: 
Zum einen stellt sich die Frage, wie der See Ã¼berhaup entstand. Es scheint schon paradox, dass an 
einem der kÃ¤lteste und trockensten Orte der Welt Wasser unter dem Eis zu finden sein soll. Eine 
Hypothese geht davon aus, dass es sich bei dem See um Schmelzwasser des Eisschildes handelt, das 
sich in einer Senke sammelt (Oswald und Robin, 1973). Eine andere Hypothese besagt, dass der 
See schon vor der Vergletscherung der Antarktis existierte und durch die isolierende Wirkung des 
Eises nicht bis zum Grund zufror (Duxbury u.a.,  2001). 
Damit unmittelbar in Zusammenhang steht die Frage nach dem Alter des Sees. Ist er Ã¤lte als der 
Eisschild, also Ã¼be 30 Millionen Jahre alt? Doch selbst ein See aus Schmelzwasser kÃ¶nnt schon 
seit der Entstehung eines kontinentweiten Eisschildes existieren. 
Ein zweiter wichtiger Fragenkomplex betrifft die Lebensbedingungen im See. KÃ¶nnte Mikroorga- 
nismen, die entweder schon vor der Vereisung im See lebten oder aber auf Grund von Schmelz- 
vorgangen durch das Eis in den See gelangten, dort Ã¼berleben Wie ist der Gehalt an Sauerstoff 
und NÃ¤hrstoffen Beides kann nur aus dem Untergrund oder durch das Eis in den See gelangen, 
wie also sind die Wechselwirkungen zwischen dem Wasser und der festen Erde bzw. dem Wasser 
und dem darÃ¼berliegende Eis? Wie funktioniert eine mÃ¶glich Zirkulation im See? 
Zur KlÃ¤run all dieser Fragen wurden bereits Modelle erstellt, mit denen der See so gut wie 
mÃ¶glic beschrieben werden soll (WÃ¼es und Carmack, 2000; Siegert u.a.,  2001; Williams, 2001). 
Ein Aspekt, der in Zirkulationsmodellen des Sees bislang nicht berÃ¼cksichtig wurde, sind die Ge- 
zeiten. Diesem Thema widmet sich die vorliegende Arbeit. 
Das nÃ¤chst Kapitel vermittelt einen aktuellen aberblick zu ausgewÃ¤hlte Aspekten glaziologisclicr 
Forschungen in der Antarktis. Hierbei wird zunÃ¤chs auf ihre Bedeutung im System Erde hingewic- 
scn. Die Betrachtung der einzelnen Elemente wie OberflÃ¤che Eisschild und Felstopographie fÃ¼hr 
dabei fast unweigerlich auf die Thematik subglazialer Seen. deren Rolle fÃ¼ die in der Antarktis 
ablaufenden Prozesse kurz erlÃ¤uter werden soll. 
In Kapitel 3 ist der gegenwÃ¤rtig Kenntnisstand Ã¼be den grÃ¶Bte dieser subglazialen Seen, Lake 
Vostok, zusammengefasst Der Schwerpunkt liegt dabei auf den geowissenschaftlichen u n d  glazio- 
logischen Erkenntnissen, die im Verlauf der letzten 30 Jahre und besonders intensiv wÃ¤hren der 
letzten Dekade zusammengetragen wurden. 
Das folgende Kapitel 4 ist der Gezeitenproblematik gewidmet. Nach der Bereitstellung der  Grund- 
lagen der Gezeitentheorie werden relevante PhÃ¤nomene wie Ozean-, Erd- und Auflastgezeiten. vor- 
gestellt und deren GrÃ–Benordnun in der Antarktis diskutiert. Zwei Abschnitte Ã¼be Besonderheiten 
von HÃ¶henÃ¤nderung in Seen und unter Scllelfeise~~ ergÃ¤nze die theoretischen Ausfiihrungen. 
In Kapitel 5 werden verschiedene Verfahren zur Messung von HÃ¶henÃ¤nderung erlÃ¤uter und ein- 
zelne Beispiele fÃ¼ deren Anwendung in der Antarktis vorgestellt. Es werden ausgewÃ¤hlt Anwen- 
dungen vor allem zur Bestimmung von gezeitenbedingten HÃ¶l~en~nderunge d r Schelfeise beschrie- 
ben, die als Analogon zu den Gezeiten im Lake Vostok dienen sollen. 
Im sechsten Kapitel, dem Hauptteil dieser Arbeit, wird das Verhalten des subglazialen Sees Lake 
Vostok unter dem Einfluss von Gezeiten und Luftdruckschwankungen untersucht. Nach theoreti- 
schen Betrachtungen Ã¼be die Gleichgewichtsflut und den inversen Barometer-Effekt werden die 
zur VerfÃ¼gun stehenden Daten vorgestellt und ihre Eignung fÃ¼ die Untersuchung beider Effekte 
diskutiert,. AnschlieBend wird die Analyse der Messdaten detailliert dargelegt und deren Resultate 
ausfÃ¼hrlic interpretiert. 
Schlie8lich werden in Kapitel 7 die einzelnen Erkenntnisse aus Kapitel 6 kombiniert und gewer- 
tet. VorschlÃ¤g zur weiteren Untersuchung der Gezeiten und MÃ¶glichkeite zur Einbeziehung der 
Gezeiten in Zirkulationsmodelle bilden den Abschluss dieser Arbeit. 
2 Aktuelle Aspekte der glaziologischen Forschung in 
der Antarktis 
2.1 Bedeutung der Antarktis fÃ¼ das globale Klimasystem 
Obwohl sich die Antarktis durch das SÃ¼dpolarmee abgeschieden von allen anderen Kontinenten 
am SÃ¼dpo befindet, spielt sie im globalen Klimasystem eine wesentliche Rolle. 
Diese Konstellation - ein Kontinent in polarer Lage durch einen zirkumpolaren Ozean von der 
WÃ¤rmezufuh aus niederen Breiten abgeschnitten - gilt als Voraussetzung fÃ¼ die Entstehung einer 
Eiszeit (Huybrechts, 1992). Die geringere WÃ¤rmezufuh fÃ¼hrt zu einer Vereisung des Kontinents. 
Die Eisdecke wiederum strahlt fast die gesamte WÃ¤rmeenergi der Sonne, die auf ihre OberflÃ¤ch 
trifft, wieder ins Weltall zurÃ¼c und sorgt so fÃ¼ die KÃ¼hlun der gesamten Erde. 
Das Eis der Antarktis speichert Ã¼be 70% des SÃ¼f3wasser der Erde. welches damit dem unmittel- 
baren Wasserkreislauf fÃ¼ lange Zeit entzogen ist. Ein Abschmelzen des antarktischen Eises wÃ¼rd 
zu einem mittleren Meeresspiegelanstieg von 61 m fÃ¼hre (Houghton u.a., 2001). 
Auf der anderen Seite reagiert die Antarktis trotz der isolierten Lage auf globale VerÃ¤nderungen 
So entstand das durch Treibhausgase hervorgerufene Ozonloch als erstes Ã¼be der Antarktis, weit 
weg von den die Verschmutzung verursachenden Industriezentren. Auch die Auswirkungen der viel 
diskutierten KlimaerwÃ¤rmun werden wohl zuerst in klimasensitiven Regionen sichtbar, zu denen 
die Antarktis unzweifelhaft zÃ¤hlt Diese Tatsache kommt uns andererseits zu Gute, d a  die Antarktis 
ein Archiv vergangener globaler KlimaÃ¤nderunge darstellt. Aus dem Ã¼be 3 600 m langen Eiskern 
von Vostok etwa kann die Klimageschichte der letzten 420 000 Jahre rekonstruiert werden. Dieser 
Zeitraum umfasst vier komplette Wechsel von Warm- und Kaltzeiten (Petit u.a., 1997, 1999). 
Um die Rolle der Antarktis in diesem komplexen System verstehen zu kÃ¶nnen ist eine inter- 
disziplinÃ¤r Forschung nÃ¶tig in der Glaziologie, Meteorologie und Klimatologie eng mit weiteren 
Nachbardisziplinen zusammenwirken. 
Eine wichtige GrÃ¶Â§ die den Zusammenhang zwischen der Antarktis und dem globalen Klima 
aufzeigt, ist die Massenbilanz und damit der Beitrag der Antarktis zum globalen Meeresspiegelan- 
stieg. Die Frage, ob die Eismasse in der Antarktis gegenwÃ¤rti zu- oder abnimmt, kann noch nicht 
mit Sicherheit beantwortet werden. Die aktuellen SchÃ¤tzunge liegen bei -376 Â 384 1012 kg/a 
(Houghton u.a.,  2001). 
Eine Methode, die Massenbilanz zu bestimmen, ist der Vergleich der Akkumulation auf dem auflie- 
genden Eis der Antarktis und dem Massenfluss Ã¼be die Aufsetzlinie, der Grenze zwischen Inlandeis 
und den schwimmenden Schelfeisen. Dadurch stehen die KÃ¼stenregione der Antarktis im Mit- 
telpunkt der Forschung. Die Parameter, die den Massenausstof3 bestimmen, werden jedoch auch 
kontinentweit untersucht. Dazu gehÃ¶re neben morphologischen Eigenschaften wie Position der 
Aufsetzlinie, EisoberflÃ¤chen und Felsuntergrundtopographie auch das dynamische Verhalten und 
die Eiseigenschaften Temperatur und Dichte. 
2.2 Geographische Untergliederung 
Das Eis der Antarktis wird gemeinhin in drei Komplexe unterteilt: in ost- und westantarktischen 
Eisschild sowie die Vergletscherung der Antarktischen Halbinsel (Abb. 2.1). Ost- und Westantarktis 
werden durch das Transantarktische Gebirge voneinander getrennt. 
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A iGS-Station 
m Gezeilengravimetne auf dem Inlandeis 
Abb. 2.1: Die Antarktis. Quelle: Antarctic Digital Database ADD 3.0 (ADD Consortium, 2000). ZusÃ¤tzlic 
sind die permanenten GPS-Stationen des International GPS Service (Kap. 5.1) und jene Stationen auf dem 
Inlandeis eingezeichnet, in denen gravimetrische Erdgezeiten aufgezeichnet wurden (Kap. 5.3.5, 6.4). 
Die Ostantarktis stellt ein fast halbkreisfÃ¶rmige Inlandeis dar. Einen grÃ¶Â§er Einschnitt bildet 
der Lambert-Graben, in dem der gleichnamige grÃ¶Â§ Gletscher der Antarktis das einzige grÃ¶Â§e 
Schelfeis der Ostantarktis, das Amery-Schelfeis, nÃ¤hrt Die grÃ¶Â§ Erhebung Dome Argus erreicht 
eine HÃ¶h von Ã¼be 4090 m. Das dickste Eis der Ostantarktis ist 4 776m dick, der Durchschnitt 
liegt bei 2 100 m (Huybrechts, 1992). Obwohl der Felsuntergrund heute in einigen Gebieten unter 
dem Meeresspiegel liegt, wÃ¼rd die isostatische Ausgleichsbewegung nach einem Abschmelzen des 
Eises den Fels Ã¼be Meeresniveau anheben (Huybrechts, 1992). Deshalb wird die Ostantarktis als 
kontinentaler Eisschild bezeichnet. 
Im Gegensatz dazu wÃ¼rd der Untergrund unter dem westantarktischen Eisschild auch bei 
vÃ¶llige Abschmelzen nicht Ã¼be den Meeresspiegel angehoben werden. Darin sehen viele 
Wissenschaftler den Grund fÃ¼ eine mÃ¶glich InstabilitÃ¤ des westantarktischen Eisschildes 
(Van der Veen und Oerlemans, 1987). Ein AusdÃ¼nne des Eises kÃ¶nnt zu einem grofirÃ¤umige 
Aufschwimmen und schlieÂ§lic zum Verschwinden des Eisschildes fÃ¼hren Der dadurch verursachte 
Meeresspiegelanstieg wird auf Grund des geringeren Eisvolumens im Vergleich zur Ostantarktis 
auf nur etwa 6 m geschÃ¤tzt Die BefÃ¼rchtungen dass ein Zusammenbruch des Eisschildes in den 
kommenden 100 Jahren eintreten kÃ¶nnte haben sich durch neuere Modellierungen jedoch als un- 
begrÃ¼nde erwiesen (Houghton u.a.,  2001). 
Die Antarktische Halbinsel wiederum unterscheidet sich vÃ¶lli von den vorgenannten Inlandeisen. 
Sie entspricht eher einer Gebirgsvergletscherung mit kleineren Eiskappen und Talgletschern, umfasst 
aber auch kleinere Schelfeise und vergletscherte Inseln. 
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Uberhaupt spielen Schelfeise, diese auf dem Ozean schwimmenden AuslÃ¤ufe des Inlandeises, ei- 
ne bedeutende Rolle. Schelfeise und schwimmende Gletscherzungen bilden 57% der antarktischen 
KÅ¸ste ~ b e r  die beiden grÃ¶fiten das Filchner-Ronne-Scl~elfeis und das Ross-Schelfeis, gelangt etwa 
die HÃ¤lft des antarktischen Eisausstofies ins Meer (Huybrechts. 1992). 
Gleichzeitig sind die Schelfeise fÃ¼ die StabilitÃ¤ besonders des westantar1~t.ischen Inlandeises wich- 
tig. d a  sie eine rÃ¼ckwirkend Kraft ausÃ¼be und ein schnelleres Abfliefien des Eises verhindern 
(Thomas, 1979). 
2.3 Satellitenbildmosaik 
Abb. 2.2: Radarsat-Mosaik der Antarktis (Jezek und RAMP Product Team, 2002). U111 die gesamte Ant- 
arktis aufnehmen zu kÃ¶nnen wurde der Satellit wÃ¤hren der R a d a ~ s a t  Antarctic Mapping Mission im Orbit 
gedreht. @ CSA, 1997 
Die Anwendung der Satellitent,echnik hat  in den letzten zehn Jahren die MÃ¶glichkeite und die 
Vielfalt der Untersuchung der Antarktis stark erweitert. Dabei wird eine Vielzahl von verschie- 
denen Technologien genutzt. Es kommen sowohl optische als auch Mikrowellensensoren~ passive 
wie aktive Verfahren zum Einsatz. Mikrowellensensoren erweisen sich fÃ¼ die Untersuchung der 
Antarktis gegenÃ¼be optischen auf Grund der UnabhÃ¤ngigkei von Wetter und Sonnenlicht als vor- 
teilhaft. In Abb. 2.2 ist das Radarsat-1-Mosaik der Antarktis (Jezek und RAMP Product Team. 
2002) dargestellt, das erste hochauflÃ¶send und kontinentweite Satellitenbildmosaik der Antarktis. 
Die AnwendungsniÃ¶glichkeite der Fernerkundung sind genauso breit gefÃ¤chert wie die Instrumen- 
te  selbst. Einige fÃ¼ diese Arbeit relevante Verfahren und deren Ergebnisse seien in1 Folgenden 
dargestellt. 
2.4 Topographie 
Abb. 2.3: Digitales HÃ¶henmodel der Antarktis aus ERS-Radaraltimetrie (Rkmy u.a., 1999). Das Polloch 
entsteht durch die Inklination des Satelliten von 98,5', so dass keine Daten sÃ¼dlic von 81,5OS aufgezeichnet 
werden kÃ¶nnen 
WÃ¤.hren frÃ¼he Expeditionen vor Ort  die einzige MÃ¶glichkei zur Kartierung der Antarktis waren. 
nehmen heute flugzeug- und vor allein satellitengestÃ¼tzt Messverfahren die fÃ¼hrend Position ein. 
Dennoch sind die bodengebundenen Messungen weit,erhin z. B. zur Kalibrierung und Validierung 
von Satellitendaten von groi3er Wichtigkeit. 
Bei den Bodenmessungen haben sich in den letzten Jahren viele Technologien grundlegend gewan- 
delt. Um beispielsweise Positionen (und Fliei3geschwindigkeiten des Eises) im Inneren der Antarktis 
zu ermitteln, mÃ¼sse natÃ¼rlich oder kÃ¼nstlich HimmelskÃ¶rpe herangezogen werden, d a  keine ko- 
ordinatenmÃ¤Bi bekannten Bezugspunkte auf Fels vorhanden sind. WÃ¤hren dazu bis in die 1980er 
Jahre vorwiegend Sternenbeobachtungen durchgefÃ¼hr wurden, ist eine moderne und sehr genaue 
Methode die Koordinatenbestimmung mittels des Globalen Positionierungssyst~ems (GPS, siehe 
Kap. 5.1). 
Eine sehr effektive Methode zur flÃ¤chenhafte und groflraumigen Erfassung der Topographie in der 
Antarktis stellt die Satellitenaltimetrie dar. Aufgrund der Inklination der Bahn von 98,5O und der 
damit verbundenen Ãœberdeckun der Antarktis bis etwa zum 82. Breitengrad sind die mit Radar- 
altimetern ausgestatteten EuropÃ¤ische Fernerkundungssatelliten ERS-1, ERS-2 und Envisat am 
besten zur Ableitung von digitalen HÃ¶henmodelle (DHM) vor allem im Inneren des Kontinents 
geeignet. Speziell die GeodÃ¤tisch Phase von ERS-1 von April 1994 bis MÃ¤r 1995 diente als Grund- 
lage fÃ¼ verschiedene digitale HÃ¶henmodell (Bamber und Bindschadler, 1997; Remy u.a., 1999). 
Der Satellit flog dabei auf einer Wiederholungsbahn von 168 Tagen, die bei einer geographischen 
Breite von 7O0 einen Abstand der Subsatellitenspuren von 1,5 km ergibt. Abb. 2.3 zeigt das aus 
diesen Daten entstandene DHM von Rkmy u.a. (1999). Eine EinschrÃ¤nkun der Satellitenaltimetrie 
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bestellt allerdings in der begrenzten Anwendung in steilem GelÃ¤nde FÃ¼ die KÃ¼stenregione ist 
die Alt,imetrie damit nur bedingt nutzbar, so dass andere Informationsq~~ellen hinzugezogen werden 
mÅ¸ssen FÃ¼ die Rada.rsut Antarctic Mappinq Mzsszon, beispielsweise wurde ein DHM ~~twi( : l ie l i .  
das neben der Altimetrie Hol~enii~formationei~ der ADD (Abb. 2.1) sowie anderer Quellen zusam- 
menfÃ¼hr (Liu u.a.. 1999) und im Internet frei verfÃ¼gba ist1. 
Eine aktuelle Entwicklung ist der mit dem Laserinstrument. GLAS ausgerÃ¼stet ICESat 
(Zwally u.a.. 2002); der arn 12.01.2003 startete. Diese Mission ist speziell fÃ¼ die Erkundung der Po- 
laxgebiete konzipiert. FÃ¼ die altimetrischen Messungen wird nicht wie bisher ein Mikrowellenscnsor 
verwendet werden, sondern ein Laser. Dadurch gelingt es insbesondere, den Ausleucl~tbercicli am 
Boden von bislang mehreren km auf ca. 90 m zu reduzieren. Dies ermÃ¶glich die AuflÃ¶sun kleinerer 
topographischer Elemente und die Uberdeckung steilerer KÃ¼stenregionen 
2.5 Eisdicke, Felstopographie 
Die am hÃ¤ufigste angewendete Methode zur Bestimmung der Eisdicke stellen Eisdickenradarmcs- 
sungen (engl. radzo echo so~~nding,  RES) dar. 
Die Radarmessungen werden mit VHF-Wellen (very high frequency) mit Frequenzen zwischen 60 
und 300 MHz durchgefÃ¼hrt Dabei wird ein Impuls ausgesendet, der mit einer WellenlÃ¤ng von 
A = l  . . . 5 m in das Eis eindringt. An jeder Grenze zwischen Schichten unterschiedlicher elekt,rischer 
Eigenschaften wird ein Teil der Energie reflektiert. Das Signal, das an der Antenne aufgezeichnet 
wird. setzt sich aus allen diesen Reflexionen zusanllllen. Aus der Laufzeit kann mittels der Aus- 
breitungsgescl~windigl<eit der Wellen in Eis (-168 m / p )  auf die Tiefe der jeweils reflektierenden 
Schicht gescl~lossen werden (Dowdeswell und Siegert. 1999). Neben der Bestimmung der Eisdickc 
Abb. 2.4: Eisdicke des antarktischen Eisschildes. Quelle: BEDMAP (Lythe u.a., 2001). 
http: //nsidc . org/data/dems/datasets . html 
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Abb. 2.5: !?ClstOpOgL'aphie unter dem aufliegenden Eis der Antarktis, Quelle: BEDMAP (Lythe u.a.. 2001). 
Eine Uberdeckung grÃ¶fiere Gebiete kann durch flugzeuggestÃ¼tzt Untersuchungen erreicht werden. 
Bezogen auf die gesamte Antarktis ist die Ãœberdeckun trotzdem noch lÃ¼ckenhaft Im Rahmen des 
BEDMAP-Projekts (Lythe u.a., 2001) wurden alle verfÃ¼gbare Eisdickendaten aus Radarmessun- 
gen sowie seismischen und gravimetrischen Untersuchungen zu einer kontinentweiten Datenbank 
der Eisdicke (Abb. 2.4) und Felsuntergrundtopographie (Abb. 2.5) zusammengestellt. 
2.6 Fliefigeschwindigkeit des Eises 
Der Bestimmung der Fliefigeschwindigkeit des &es kommt eine entscheidende Bedeutung zu.da 
diese eine der Eingangsparameter zur Berechnung der Massenbilanz ist. Die Berechnung der Ge- 
schwindigkeit aus der wiederholten Koordinatenbestimmung beispielsweise mit GPS kann immer 
nur fÃ¼ diskrete Punkte realisiert werden. Mit Hilfe von Bildkorrelat~ionsverfahren lassen sich aus 
wiederholten Luft,- oder Satellitenbildern flÃ¤chenhaf Geschwindigkeiten ableiten. Dazu kÃ¶nne so- 
wohl optische als auch Radaraufnahinen benutzt werden. 
Ein weiteres l~ocl~a~iflÃ¶sende Verfahren stellt die SAR-Interferometrie (synthetzc apertzire radar. 
siehe Kap. 5.2) dar. WÃ¤hren etwa fÃ¼ Topographie und Eisdicke kontineirhveite Daten vorliegen 
(wenn auch fÃ¼ die Eisdicke st,ark interpoliert), ist man bei der Eisgeschwindigkeit von der kontinen- 
talen Uberdeckung mit Messungen weit entfernt. Vorhandene Daten konzentrieren sich grÃ¶fitenteil 
auf die glaziologisch interessanten KÃ¼st.enregione (NSIDC. 2001). 
Aus der Eisdicke und der Akkumulation kann jedoch die Geschwindigkeit modelliert werden, die 
sich fÃ¼ eine Eismasse im Gleichgewicht ergeben wÅ¸rde Beruhend auf der Z~lstandsgleichung einer 
Eismasse im Gleichgewicht, lÃ¤ss sich die Gleicl~gewicl~tsgeschwindigkeit U jedes beliebigen Punktes 
aus der Eisdicke H .  der Entfernung X von der Eisscheide und der Akkun~ulation b entlang dieses 
Weges bestimmen (Van der Veen. 1999) 
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Abb. 2.6: Gleic1~gewiclit~sgcscl~windigkeiten in der Antarktis nach R6my u.a. (2000). Die FlieÂ§geschwin 
digkeit nimmt mit zunehmender Helligkeit zu. wodurch sich die aktiven EisstrÃ¶me die weit ins Innere 
hineinreichen, deutlich abzeichnen. 
Aus dem Vergleich dieser Moclellgescl~windigkeiten (Abb. 2.6) mit gemessenen kann festgestellt 
werden, ob sich gegenwÃ¤rti Alikumulation und Eisausstofl iin Gleichgewicht befinden. 
2.7 Subglaziale Seen 
Anhand vieler der aufgefÃ¼hrte Merkmale lassen sich die subglazialen Seen erkennen. Mit Hilfe von 
Eisdickenradar~nessungen und Alt,imetrie wurden bislang Ã¼be 70 dieser Seen entdeckt (Siegert, 
2000). Die Seen zeigen in gewisser Weise Parallelen zu den Schelfeisen, sowohl in der Topographie 
als auch in1 FlieÂ§verhalte des Eises, sie werfen jedoch auch neue Fragen auf. 
Die erste Frage ist die nach der Entstehung von grÃ¶oere Mengen flÃ¼ssige Wassers unter dem kilo- 
meterclicken Eis. Aber gerade in cler Dicke liegt auch eine mÃ¶glich Ursache. Ab einer Eisdicke von 
etwa 3000 m sagen Eisschildmodelle eine Temperatur der basalen Schichten um den Drucksclinielz- 
punkt voraus (Huybrechts. 1992). DafÃ¼ spricht, dass sich die meisten der subglazialen Seen in der 
Nglie der Eisscheiclen unter dem dicksten Eis befinden (Dowdeswell und Siegert, 2002). Wird das 
Sclimelz\vasser durch die subglaziale Topographie arn Abflieflen gehindert, sammelt es sich und bil- 
det einen See. Nach Oswald und Robin (1973) muss dazu die Untergrundneigung mindestens dem 
1Ofachen der Oberflachenneigung entsprechen und in die entgegengesetzte Richtung orientiert sein. 
Eine alternative Hypothese geht davon aus. dass der grÃ¶Â§t der Seen, Lake Vostok, schon vor der 
Vereisung Antarktikas existierte. Bei der Uberschiebung des Eischildes Ã¼be einen zugefrorenen 
See reicht nach Modellrechnungen eine Tiefe von 53 ni aus, um ein vollstÃ¤ndige Durchfrieren zu 
verhindern (Duxbury u.a.. 2001). 
Eine weitere Entdeckung verdeutlicht die Rolle der subglazialen Seen auch fÃ¼ den Massenl~ausl~alt 
der Antarktis. Einige der Seen befinden sich am Beginn von EisstrÃ¶n~e (Siegert und Bamber, 
2000). Sie kÃ¶nnte damit eine wichtige Rolle bei der Entstehung dieser sogenannten enhanced flow 
Abb. 2.7: Lage der subglazialen Seen. die mittels Eisdicl<enmess~~ngen entdeckt wurden (Siegert u.a.. 1996). 
fmtt~res spielen. die in Abb. 2.6 an den erliÃ¶lite Geschwindigkeiten zu erkennen sind. Obwohl sie 
zusammen mit den A~~sfiussgletschern der Berge nur 13% der KÅ¸st bilden. sorgen sie fÅ  ¸ 90% des 
EisausstoÂ§e (Patersoii. 1994: Bennett. 2003). 
Diese hypothetische Verbindung der subglazialen Seen zum Meer liisst auch die Frage nacli der 
MÃ¶glichkei von l<atastrophalen !~~l~brÅ¸cheli sog. Jokull ia~~ps aufkommen (Dowdeswell u1ic1 Siegert. 
1999). Das Wasservolumen aller bekannten s~~bglazialen Seen wird auf 12000km3 geschiitzt. Das 
entspriiclie bei einem (unwal~rscl~einliclien) synchronen Ausbruch einem globalen MCCre~~piegclail- 
stieg von 35 mm (Siegert. 2000). Interessant sind zudem die Parallelen. die sich zu den Eisscliilden 
der letzten Kaltzeit ziehen lassen. So ist die Existenz eines groÂ§e s~~bglazialen Sees unter dem 
I.aureiitisc11en Eisscl~ilcl in der Hudson-Ba? wahrscheinlich (Shoemalier. 1991). 
Weitere Bedeutung kÃ¶nnten die Seen in der Zukunft auch als Iilimaarchiv erlangen. Immerhin 
sammeln sich dort seit ihrer Entstehung das Schmelzwasser sowie Sedimente. 
Die direkte Untersuchung der Seen ist darÅ¸ber1iinau aus weiteren GrÅ¸nde interessant. Zum einen 
kÃ¶nnte sich in den seit Jahrmillionen isolierten Seen Lebewesen mit spezieller Anpassung an die 
extremen Lebensbeding~~iigeii erhalten haben. Z u m  anderen sucht man auch auÂ§erlial der Erde 
nacli mÃ¶glicl~e Leben. Auf dem Jupiter-Mond Europa etwa gibt es unter einer kilometerclicken 
Eisscliiclit einen Ozean. der Leben beherbergen kÃ¶nnt (Karget u.a.. 2000). Die Technik, die fÅ  ¸
die Untersuch~~ng dieses Ozeans zum Einsatz kommen soll. kÃ¶nnt zuvor an einem subglazialen See 
getestet werden (Kennicutt I1 und Paul. 1999). 
Die AktualitÃ¤ der subglazialen Seen spiegelt sich in der Einbindung der Erforscliung der Seen 
in das Scientzfic Commiffee on Antarctic Research SCAR wider, bei dem ein wissenschaftliches 
Programm zu diesem Thema eingerichtet wurde (SALE. 2001). 
3 Stand der Erforschung des Lake Vostok-Systems 
Seit seiner Entdeckung wurde der Luke Vostok mit verschiedensten Techniken erforscht. Man hat 
die OberflÃ¤ch vermessen, das Eis Ã¼be dem See unt~ersuclit, im Eiskern enthaltene Proben des 
Wassers analysiert,. Allein das Unters~~chungsobjekt selbst - der See - entzieht sich bis heute weit,- 
gehend dein direkten Zugriff der Forscher. So gibt es neben gesicherten Fakten viele Modellansi i t ,~~ 
und Uberlegungen bis hin zu Spekulationen. Hier sollen all diese Erkenntnisse zusammengetragen 
werden, um ein umfassendes Bild zu zeichnen und den gegenwÃ¤rtige Kenntnisstand Ã¼be den See 
zu dokumentieren. 
3.1 Geographische Lage 
Der Lake Vostok befindet sich in der 0stantarkt . i~ bei etwa 105' Ã¶stliche Lange und 7 8 O  sÃ¼dliche 
Breite. Der See ist Ã¼be 280 km lang und etwa 50 km breit (z. B. Masolov u.a., 2001). In optischen 
Satellitenaufnahmen ist der See auf Grund der gleichmÃ¤Â§ hohen RÃ¼ckstreuun des Lichts durch 
das Eis nicht zu erkennen, wohl aber in Radaraufnahinen. Abb. 3.1 zeigt einen Ausschnitt des 
Radarsatinosaiks (Jezek und RAMP Product Team, 2002). 
Abb. 3.1: Ausschnitt aus dem SAR-Mosaik des kanadischen Satelliten Radarsat-1 
(Jezek und RAMP Product  Team, 2002). Die EisoberflÃ¤ch Ã¼be dem See ist im Vergleich zum um- 
gebenden Eis kaum strukturiert. Im Suden des Sees (im Bild links) zeichnet sich die Station Vostok mit 
dem Flugfeld hell gegen den See ab.  Selbst die Traverse nach Mirny quer Ã¼be den See ist als gerade, helle 
Linie von der Station in Richtung Sordwesten zu erkennen. (c) CSA. 1997 
Der See ist als strukturlose Flache zu erkennen, da die vom Satelliten ausgesendete Energie auf 
dem ebenen See gleichmÃ¤Â§ in Richtung des Satelliten zurÃ¼ckgestreu wird. Die genaue Lage der 
Seegrenzen ist noch Ziel verschiedener Untersuchungen, zum Beispiel mit Hilfe von Sprengseisiiiik 
und Eisdicl<e~~raclarmessu~~gen (si he Kap. 3.3). Insbesondere kleinrÃ¤umig Strukturen wurden in 
jÅ¸ngste Zeit neu entdeckt, zwei Beipiele hierfÃ¼ seien erwÃ¤hnt Irn SÃ¼dweste des Sees erstreckt 
sich eine lange, schmale Bucht (Bell u.a.,  2002). die im beleuchteten HÃ¶henmodel (Abb.  3.2) als 
schmaler Schatten zu erkennen ist. Ostlich an die Siidspitze des Sees schliei3t sich eine weitere kleine 
Bucht an, die jedoch an der OberflÃ¤ch nicht zu erkennen ist (Masolov u.a., 2001). 
3.2 Topographie 
Abb. 3.2: Topographie der Region Lake Vostok. Der See zeichnet sich durch die kÃ¼nstlich Beleuchtung des 
HÃ¶henmodell dunkel ab. (Digitales HÃ¶henmodell R6my u.a. (1999), BezugsflÃ¤che WGS-84, Aquidistanz: 
20 m) 
Die ebene EisoberflÃ¤ch Ã¼be dem See ist das offensicl~tlicl~ste und arn einfachsten zu erkundende 
Anzeichen fÃ¼ einen subglazialen See. In Abb. 3.2 ist ein Ausschnitt aus dem radaraltimetrisch 
gewonnenen digitalen HÃ¶henmodel (DHM) der Antarktis von Rkmy u.a. (1999) dargestellt. I11 der 
Saison 2000/2001 wurde die Region auch mit einem flugzeuggestÃ¼tzte Laseraltimeter vermessen 
(Studinger u.a.. 2003). Auf den ersten Blick ist die OberflÃ¤ch Å¸be dem See flach und fast eben, Die 
E,isoberflÃ¤ch liegt etwa bei 3 500 111. die HÃ¶h nimmt von Nord nach SÃ¼ um etwa 60 m (0.2 m k m 1 )  
ab. Im Unterschied dazu neigt sich das GelÃ¤nd auf beiden Seiten des Sees mit einem West-Ost- 
Gradienten von l , 4 m  k m 1  (Siegert und Ridley. 1998). 
Am Rande des Sees treten Undulationen auf. Beim Aufschwimmen des Eises bildet sich eine Ver- 
tiefung aus. Wenn das Eis wieder festen Untergrund erreicht, wÃ¶lb sich das Eis auf. Einen Er- 
klÃ¤rungsversuc hierfÃ¼ liefern Rkmy u.a. (1999) anhand der KrÃ¤fteverhÃ¤ltniss die auf das Eis 
wirken. Dazu wurde ein Profil quer Ã¼be den See betrachtet (siehe Abb. 3.3) Durch den Weg- 
fall der Reibung am Untergrund bildet sich auf der fast horizontalen WasserflÃ¤ch eine ebenfalls 
annÃ¤hern horizontale EisoberflÃ¤ch aus. Der Wegfall der basalen Scherspannung beim ~ b e r g a n g  
Abb. 3.3: Querprofil von IVest liacli Ost Ã¼be den See bei einer geograpliiscl~e~i Breite ~ 0 1 1  78's. Die Ho11ci1 
si~icl dem DHM VOII (R6li1y Li,a.. 19!39> Abb. 3.2) ent~ionili~en. 
von aufliegende111 z u  s c l ~ i r r i ~ n ~ ~ ~ e ~ ~ d e ~ ~ ~  Eis rfolgt l~icllt abrupt L I I I ~  wird als linear angetIolnme11. Die 
Al~nallme der Reibung bewirkt eine Zunal1111e der Fliefigescl~~vindigkeit. 
Da bei eitler Eismasse iln Gleicl~gex~~icl~tszusta~~d durch jeden Querscllnitt genau soviel Eis flieflt: 
wie o l~er l~a lb  akkun~uliert, wurde (Gl, 2.1); fiillrt diese G e s c l ~ ~ ~ ~ i ~ ~ d i g k e i t s e r l ~ Ã ¶ l ~ u ~ ~  z~vangslÃ¤~~fi  zu
einer Eisdicke~~Ã¤nderung die OberflÃ¤cl~ sinkt ab. 
Die auf dem Profil nallezu k o ~ ~ s t a n t e  Eisdicke fÃ¼hr zu dem Scl~luss: dass der Gescl~~xrindigkeit,sgradi- 
ent direkt die A l ~ l ~ u ~ ~ ~ u l a t i o n  ko~npe~~s ie ren  muss. Die B e r e c l l n u ~ ~ g e ~ ~  von Rkmy u.a. (1999) ergal~en 
dabei auf dem See eitle11 geringere^^ Gradienten als am Ende des Ãœbergangshereicl~ erreicht ist. Die 
Eisdicke nluss also z~~nel imen,  um das Gleichgewicht wieder1~erzustelle11. Die berechnete HÃ¶l~enzu 
na11111e von 5>6 111 s t i~nni t  gut ~ n i t  den HÃ–11e in ,411b. 3,3  Ã¼berein Damit ist die Ã¼be dem See fast 
l<onsta~~te Eisdicl~e L U I ~  auf Grund des Sc l~~ i~ i~n~ng le i c l~ge~~~ ic l~ t s  a~lch konstante O b e r f l Ã ¤ c l ~ e ~ ~ l ~ Ã ¶ l  
erreicl~t. Am a11deren Ufer des Sees lmmmt es i~lversen Ubergang. Da die Fliefigesck~~rril~dig- 
keit und die Bodenreibnng auf beiden Seiten des Sees et~va gleich sein sollten! ergibt sich eine 
s y n ~ ~ ~ i e t r i s c l ~ e  A ~ ~ f ~ v o l l ~ u n g .  
3.3 Eisdicke, Felstopographie, Wassertiefe 
I n f o r ~ ~ i a t i o ~ ~ e ~ ~  iiber die Eisdicke wurde11 bisher durch zwei \7ersclliedene Netl~oden ge\vontIen! durch 
E i s d i c k e ~ ~ r a c l a r ~ ~ ~ e s s u ~ ~ g e ~ ~  und mittels Sprengseismik. 
Bei den ersten flugzeuggestutzte~~ E i s d i c l ~ e ~ ~ r a d a r ~ ~ ~ e s s ~ ~ n g e ~ ~  in dieser Region in den 1970er Ja11- 
ren ~vurde  ein See nahe der Station Vostok entdeckt (Robin u.a .> 1977)) Inan erkallnte aber auf 
G r ~ ~ n d  der nur linienllaften h l e s s ~ ~ n g e ~ ~  das wahre Ausnlafi des Sees nicllt. Diese historiscl~en Mes- 
sungen ~ v ~ l r d e n  i  den vergangenen Jallren l ~ i ~ ~ s i c l ~ t l i c l ~  verschiedener Aspekte erneut interpretiert 
(Kapitsa u.a.;  1996; Siegert und Ridley> 1998; Dowdesxvell und Siegert] 1999; Gorlnan und Siegert> 
1999: Siegert u.a.) 2000; Siegert und IC~vok: 2000). 
In den letzten Jallren xvurden die geopl~ysil~aliscl~en Ut~tersucl~ungen iln Bereich von Lake Vostok 
verstÃ¤rkt So wurde11 von 1998 bis 2001 mit einen1 Sclllittenzug so~v0111 Eisdicken~adar~nessu~~ge~~ 
als aucll Sprengseis~l~il< durchgefÃ¼hr (~~Iasolov u.a,: 2001). FlugzeuggestÃ¼tzt Eisdickenradarmes- 
sungen erfolgten i ~ n  Sommer 1999/2000 (Tabacco u,a .> 2002) so~irie 2000/2001 iln Rahmen einer 
geopl~ysikaliscl~e~~ Erkundung zusanllnetl mit Laseraltilnetrie> Gravimetrie und hlagl~etik (Bell u.a.> 
2002: Stuclinger u.a.. 2003). 
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Abb. 3.4: Eisdickenradar-Profil Ã¼be den Lake Vostok, aufgenoms~~el~ 1974175 (aus Siegert und I<wol<: 2000, 
Co11yrigl1t (2000), mit Gei~elln~ig~~ng vo~i Elsevier). Das Profil verlÃ¤uf \Ton West 1iac11 Ost bei etwa 77>S0S. 
Die el~cne, glcicl~mÃ¤ÃŸ helle Reflexion der SeeoberflÃ¤cl~ uliterscheidet sie11 deutlich voi~ den Felsreflexioilc~~. 
111 .\bb. 3.4 ist die pl~otograpl~iscl~e A u f z e i c h ~ ~ u ~ ~ g  eines Eisdickenradar-Profiles aus den 1970er Jall- 
ren von West nach Ost Ã¼be den See dargestellt. Die SeeoberflÃ¤ch ist als gleich~nÃ¤fii 11elle$ clmle 
U I I ~  llorizo~~tale Linie zu erkennen. Felsen werden meist durch l~yperbolisclle Linie11 abgcl~ildet (z.B. 
die Insel in Abb. 3.4), da  durcll den grofien Ã–ffnungs~vinke scllon ein Teil der Energie reflekt.iert 
wird> l2evor sich die Antenne direkt Ã¼be der Erllebu~lg befindet. 
Aus diesen Auf~lahmen kann die Eisdicke als Abstand z~vischen Oberflachenreflexio~~ und Unter- 
grund abgeleitet werden. FÃ¼ den Norden des Lake Vostok ergibt sich eine Eisdicke von 4 200 In, iln 
SÃ¼cle ist das Eis dagegen nur 3 740 111 lnÃ¤chti (Siegert und Ridley) 1998). Die maximale Eisdicke 
voll 4 350 In ~irurde in einer Bucht i ~ n  IVesten des Sees (103:5Â°0 77>1Â°S gemessen ( ~ ~ I a s o l o ~ ~  u.a.; 
2001). Unter Ver~vend~111g der Na\ligationsdatei~ des Flugzeugs bzxv. Schlitte~lzugs lassen sich nicht 
nur die Eisdicke) sondern auch die HÃ¶h \JOII Felsuntergrund und Seeoberflache ableiten. Die See- 
oberflÃ¤ch liegt i ~ n  Nordteil des Sees etwa 700 III> i ~ n  SÃ¼de nur etwa 200 111 unter den1 ~~Ieeresspiegel 
(Nasolo\r u.a.; 2001). 
Da JVasser eine sehr llolle DielektrizitÃ¤tsko~~sta~~t hat) kann es von den Radio~vellen kaum cl~~rcll- 
dru~lgen \verden. Das verursacht einerseits den bereits er~~rallnten starken Kontrast z~visclle~l Eis 
und Wasser) verllindert aber a~1c11 weitgellend eine I<art ier~~ng des Seebode~ls. Gor~nan  ~ i n d  Siegert 
(1999) berichte11 jedocll von acht s ~ ~ b g l a ~ i a l e ~ ~  Seen (darunter Lake Vostok)? bei dene11 eine zxveite 
Linie dicht ullterllalb der Eis:IITasser-Grenze zu I ~ e o l ~ a c l l t e ~ ~  ist. Die einzig ~nÃ¶glich ErklÃ¤run ist 
eine Reflexion aln Boden des Sees. FÃ¼ den Nordteil Lake T/'ostok ergeben sich dara~ls  geringe 
Tl'assertiefe~l von nur 8 bis 12 In (@ in Al2b. 3.5). GrÃ¶fier Wassertiefen sind ~ni t te ls  Raclarnless~~n- 
gell nicht nlessbar. da  Radiox\,ellen von IVasser stark absorbiert iverden. Die IVelle~l kÃ¶nne nicht 
tiefer eindri~lge~l und damit nicht, aus grÃ¶fiere Il'assertiefe~~ reflektiert. werde~l. Dies erklÃ¤rt warum 
diese Bodenreflexionen nicht tiberall vorllande~l sind (Abb. 3.4). 
Seismische hIessu~lge~l i ~ n  J a l ~ r e  1964 in einem Bollrlocll mit Seis11101netern 111 2:s bis 49 In Tiefe 
ergaben fÃ¼ die Station Vostok eine Eisdicke 17011  3 700 111 (Kapitsa L1.a.; 1996). Ein weiteres Reflexi- 
o~lssli\~eau der seis~niscl le~~ Wellen ~vurde seinerzeit einer Sedi~ne~ltscllicl~t z lgescl~rieben. 1x1 I<e~lntnis 
der Existenz eines Sees wurde diese Sedi~nentschicl~t spÃ¤te als ~I~assersc l~ ic l~ t  interpretiert. DafÃ¼ 
spricht v,eiterlli11> dass es nur diese eine \\reitere Reflexion gab (keine internen Schichtei~) und dass 
es sich um P-IVellen lla~lcielte> die Wasser d u r c l ~ d r i ~ ~ g e ~ ~ .  Es ergab sich eine \LTassertiefe von 510 1x1 
und eine Seebode~~hÃ¶h x:oi~ -710 In (Kapitsa u.a.) 1996). 
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Abb. 3.5: Scheniatischer 16'-0-Querschnitt (links) und N-S-Querschnitt (rechts) durch Lake Vostok (aus 
Siegert u.a.. 2001, Wiedergabe n ~ i t  Gei~ehmigui~g des Verfassers und des Verlages; h t tp :  //www. na ture .  com), 
Die neueren seismischen Messungen ergaben eine Wassertiefe von 680 m nahe der Station Vostok 
so~vie eine maximale Wassertiefe von 1200 m etwa 50 km nÃ¶rdlic der Station in der NÃ¤h des West- 
ufers (~ laso lov  u.a. : 2001). 
Nach Masolov u.a. (2001) nimmt die Wassertiefe bei etwa 77's nach Norden hin a b r ~ ~ p t  ab und 
verflacht sich dann weiter. Die erste Tatsache spiegelt sich ebenso in den von Studinger u.a. (2003) 
bestinimte~i Freiluft-Schwereanomalien wider. Jedoch zeigen diese Messungen ein weiteres, aber 
nicht so tiefes Becken im Nordwesten des Sees, das eventuell von iV1asolov u.a. (2001) nicht erfasst 
wurde. 
Neben diesen direkten Messungen kann auch indirekt aus der OberflÃ¤chentopographi auf Eisdicke 
und Wassertiefe gescl~lossen werden. Die Ã„nderun der ellipsoidischen OberflÃ¤chenhÃ¶ u m  40 m 
von Nord nach SÃ¼ Ã¼be den See, die von Ridley u.a. (1993) aus Altimetriedaten bestimmt wur- 
de: Ã¼bersteig die Ã„nderun der Geoidundulation von 5 m  nach dem Geoidmodell GEM-Tl. Die 
Neigung der OberflÃ¤ch ist immer etwa senkrecht zum Rand des Sees und deutet darauf hin, dass 
das Eis im Norden dicker ist als im SÃ¼den Aufgrund des hydrostatischen Gleichgewichts (siehe 
Kap. 4.6) entspricht das einer Ã„nderun der Eisdicke von 440 m. Die SeeoberflÃ¤ch muss damit im 
Norden Ã¼be 400 m tiefer liegen, um auf der gesamten LÃ¤ng aufzuschwimmen (Ridley u.a., 1993). 
Neuere Messungen ergaben leicht geÃ¤ndert Zahlen (HÃ¶henÃ¤nderu NS 60 m (Rkmy u.a., 1999; 
Studinger u.a .> 2003)) Ã„nderun der Geoidundulation NS 7 m  (EGb196 Lemoine u.a., 1996)), die 
Grundidee wird jedocll bestÃ¤tigt 
Aus der in Kap. 3.2 erwÃ¤hnte Undulation beim Aufsch~vimmen des Eises lassen sich ebenfalls 
Schlussfolgerungen Ã¼be die Wassertiefe ziehen. Unter der Annahme, dass auf einer Strecke von 
wenigen Kilometern die Eisunterseite zur -oberflÃ¤ch parallel ist, muss das Wasser am westlichen 
Rand des Sees mindestens 5-10m tief sein, damit das Eis Ã¼berhaup aufschwimmt und sich die 
charakteristische OberflÃ¤chenvertiefun ausbilden kann (Ridley u.a.> 1993). 
Auf die Seetiefe kann zudem aus der umgebenden Topographie geschlossen werden, die aus den 
Eisdickenradarmessungen bekannt ist. Der See scheint in einer Senke zu liegen. An der steilsten 
Stelle betrÃ¤g die Neigung des Felsuntergrundes auflerhalb des Sees 1000 m auf 10 km. Eine Fort- 
setzung dieser Neigung unter den See wÃ¼rd eine Tiefe von mehreren hundert Metern bedeuten 
(Siegert und Ridley> 1998). In der Literatur wird die Region Lake Vostok mit GrabenbrÃ¼che ver- 
glichen, zum Beispiel dem Baikalsee (Kapitsa u.a., 1996) oder dem Lllalawisee (Bell, 1998). Eine 
analoge Bathymetrie hÃ¤tt noch grÃ–Ber Tiefen zur Folge. 
Ebenso unterstÃ¼tze die u~nfangreicl~en geophysikalischen Untersuchungen von Studinger u.a. 
(2003) die Hypothese eines Grabenbruches. In Topographie, Schwere und Magnetik unterschei- 
den sich die West- und die Ostseite des Sees stark voneinander. Das Ostufer ist steiler als das 
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U'estufer und erstreckt sich Ã¼be 200 km nahezu geradlinig. Al1 das deutet auf eine Grabenstrulctur 
11i11. Im weiteren Verlauf ist die Topograpl~ie relativ g1at.t. Das Westufer hingegen ist sehr zerklÃ¼ftet 
die Felstopographie weist groBe HÃ¶henunterschied auf, 
Die um den Einfluss des Eises reduzierten Bouguer-Schmrereanomalien deuten ebenfalls auf eine 
u~iterschiedliche Krustenstruktur hin, da  der Unterschied zwischen Ost- und Westseite anders ~licllt 
zu erklÃ¤re ist. GestÃ¼tz wird diese Erkenntnis von der Verschiedenheit der Mag~letfeldanomalien, 
WÃ¤hren die Ostseite stark magnetisiert ist, fehlen magnetische Quellen unter dem See vÃ¶lli und 
sind im Westen nur spÃ¤rlic vorhanden. 
3.4 Flieflgeschwindigkeit des Eises 
Die FlieBgescl~windigkeit fÃ¼ die Station Vostok wurde erst~nals aus wiederholten a s t r o ~ ~ o m i s c h e ~ ~  
Ortsbestimmungen der Jahre 196311964 und 1972 ermittelt (Liebert, 1973; Liebert und Leonhardt, 
1973,1974). Trotz der extremen Bedingungen (Temperaturen bis -50 ' C ,  kein fester Beobachtungs- 
pfeiler im klassische11 Sinne, Beobachtung am Taghimmel) wurden bemerkenswerte Punktgenauig- 
keiten von etwa 5 m erzielt (Liebert, 1966; Liebert und Leonhardt, 1974). Die Eisbewegung ergibt 
sich aus der Differenz der Koordinaten der beiden Epochen (siehe Tab. 3.1 und Abb. 3.6). 
In den Jahren 2000/2001 und 2001/2002 wurden GPS-Messungen auf dem See durchgefÃ¼l~r 
(Bell u.a., 2002; Wendt, 2002). Die Dauer der Wlessungen und die Methode der Auswertung be- 
stimmen die erreichbaren Genauigkeiten. Die Ergebnisse beider Messungen fÃ¼ die Station Vostok 
sind in Tab. 3.1 aufgefÃ¼hrt 
Kwok u.a. (2000) bestimmten die Fliefigeschwindigkeite~~ des Eises in der Region Vostok mit Hilfe 
der SAR-Interferolnetrie. D a  sich damit nur Gesch\vindigkeitsdifferenzen bestimmen lassen, wurde 
ein als unbeweglich angenommener Punkt auf der Eisscheide Ã¼be 200 km vom See entfernt als Re- 
ferenz genutzt (Prinzip siehe Kap. 5.2). Die bestimmten Fliei3geschwindigkeiten nehmen mit dem 
Abstand von der Eisscheide stetig bis zum Lake Vostok zu. Ãœbe dem See ergeben sich die grÃ¶Bte 
Geschwindigkeiten im SÃ¼den auch der Geschwindigkeitsgradient ist dort am grÃ¶i3ten Quer Ã¼be 
den See ergibt sich ein parabolisches Geschwindigkeitsprofil mit Maximal~verten Ã¼be dem Zentrum 
des Sees. 
Aus diesen flÃ¤chenhaf vorliegenden Geschwindigkeitsvektoren kÃ¶nne FlieBlinien rekonstruiert wer- 
den (siehe Abb. 3.6). Mit Hilfe der Fliei3linien und dem berechneten Betrag der Geschwindigkeit 
bestimmten Kwok u.a. (2000), wie lange das Eis benÃ¶tigt um den See zu Ã¼berqueren Das Eis, auf 
dem heute die Station Vostok steht und das bei der Eiskernbohrung entnommen wird> lag demnach 
vor weniger als 5 000 Jahren noch am Westufer des Sees auf. 
Tab. 3.1: Flief3geschwi11digkeiten fÃ¼ die Station Vostok aus verschiedenen Quellen: Liebert (1973) - astro- 
nomische Beobachtul~gel~, Kwok u.a. (2000) - SAR-Int.erferonletrie> Bell u.a. (2002) und Wendt (2002) - 
GPS-Messungen. 
Quelle 
Liebert (1973) 3,7 5 0>7 142 & 10 
Bell u.a. (2002) 3,0 5 0>3 131 & 4 
Wendt (2002) 
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Abb. 3.6: Fliefirichtung des Eises am Lake Vostok. (a) Fliefirichtungen in1 SÃ¼dtei des Sees. schwarz: InSAR 
(ICwok u.a., 20001, grau: RES (Bell u,a., 20021, weifi: GPS (Wendt, 2002). Hintergrund: DHM (R6my u a., 
1999). 
(b) Fliefibewegung fÃ¼ die Station Vostok. schwarz-~i~eifi: Sternenbeobachtung (Liebert, 19731, schwarz: InSAR 
(Kwok U.&., 2000), grau: GPS (Bell u.a., 20021, weifi: GPS (Wendt, 2002). Hintergrund: ERS-Amplitudenbild 
(siehe Kap. 5,2). 
Selbst Eisdickenradarmessu~~gen (siehe Kap. 3.2) wurden zur Ableitung von FlieBlinien herangezo- 
gen. Dazu nut.zten Bell u.a. (2002) gitterartig angelegte Radarprofile, in denen sie Strukturen der 
internen Schichten verfolgten und so die FlieBrichtung rekonstruierten (Abb. 3.6). 
Da es auf Grund der fehlenden Untergrundreibung bei schwimmendem Eis keinen vertikalen 
Geschwindigkeitsgradienten gibt, sollten beide Informationen direkt vergleichbar sein. Die GPS- 
Wlessungen auf dem See scheinen die FlieBlinien aus den Eisdickenradarmessungen zu bestÃ¤tigen 
Ein Indiz fÃ¼ die eventuell grÃ¶Ber Unsicllerl~eit der InSAR-FlieBrichtungen ist die ungÃ¼nstig Kons- 
tellation der benutzten Satellitenspuren (siehe Kap. 5.2). 
Die wenigen direkten Beobachtungen des FlieBverhaltens lassen sich mit den glaziologischen Vorstel- 
lungen vergleichen. Das Aufschwimmen des Eises auf den See bewirkt einen Ãœbergan von interner 
Deformation auf Grund der basalen Scherspannung zu longitudinaler Spannung. Mayer und Siegert 
(2000) nutzten ein numerisches h~lodell des ~isscl~ild-~chelfeis-Ãœbergang (Mayer, 1996), um arn 
Luke Vostok den Ãœbergan von aufliegendem Eis zu schwimmendem Eis und umgekehrt zu unter- 
suchen. Sie betracht,eten das Problem dabei zweidimensional entlang einer konstruierten FlieBlinie 
quer Ã¼be den See. Aus OberflÃ¤chen und Untergrundtopographie, thermalen Grenzbedingungen 
und Akkumulationsraten wurden die Geschwindigkeits- und Spannungsverteilung berechnet. Die 
Breite der ~bergangszone betrÃ¤g nach diesem Modell 5 bis 10 km, also das zwei- bis dreifache der 
Eisdicke. Diese Grofle ist mit der von Schelfeisen bekannten vergleichbar (siehe Kap. 4.6). Die im 
IvIodell erzeugten Spannungsgradienten sind dabei so groB, dass sich auch StÃ¶runge oder Spalten 
bilden kÃ¶nnten Dies wurde jedoch am Luke Vostok bisher nicht beobachtet. 
WIayer und Siegert (2000) scl~Ã¤tze die Geschwindigkeiten auf dem See mit einfachen Annahmen 
aus der Gleichgewichtsbedingung ab: nach der durch einen Querscl~nitt genauso viel Eis flieot, 
wie oberhalb akkumuliert wird (Gl. 2.1). FÃ¼ den westlichen Rand des Sees ergibt sich eine theo- 
retische Geschwindigkeit von etwa 3 m / a  (Kapitsa u,a., 1996). Die FlieBhe~vegung verlÃ¤uf dabei 
entlang der OberflÃ¤chenneigung also von West nach Ost. Dies entspricht den Ergebnissen der SAR- 
Interferornetrie im Westen des Sees. 
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Auf dein See selbst mÃ¼sst das Eis entlang des OberflÃ¤chengradiente nach SÃ¼de flieflen. Mit 
welcher Geschwindigkeit mÃ¼sst das Eis den See nach SÃ¼de verlassen, um die Gleichgewicl~tsbe- 
dingung zu erfÃ¼llen Zu dem Eis, das mit einer Rate von 3 m/a  Ã¼be den 280 km langen Westrand auf 
den See flieBt, kommt zusÃ¤tzlic jenes, welches auf dem See selbst mit einer Rate von ca. 0,03 m/a  
(Kapitsa u.a.,  1996) akkumuliert wird. Wenn all dieses Eis den See Ã¼be das SÃ¼dend entsprechend 
des GefÃ¤lle verlassen wÃ¼rde wÃ¤r unter BerÃ¼cksichtigun der EisdickenÃ¤nderun eine Geschwindig- 
keit von 18 m/a nÃ¶tig um den Gleichgewichtszustand zu gewÃ¤hrleiste (Mayer und Siegert, 2000). 
Da das von den Messungen nicht bestÃ¤tig wird, muss auf dem See noch ein anderer h/Iechanismus 
wirken. 
Die geringe Breite des Sees von etwa 50 km lÃ¤ss vermuten, dass das Eis auf dem See nicht frei 
flieflt, sondern vom umliegenden Eis beeinflusst wird. Wahrscheinlich ergibt sich eine Kombination 
beider Effekte, bei der der vorwiegend west-ost gerichtete Eisfluss nach SÃ¼de abgelenkt wird. 
Nach Siegert und Ridley (1998) sollten sich s-fÃ¶rmi gekrÃ¼mmt FlieBlinien herausbilden. Die bisher 
vorliegenden Messungen lassen jedoch keine BestÃ¤tigun dieser Hypothese zu (siehe Abb. 3.6). 
Eine andere glaziologisch interessante Frage ist die nach dem Einfluss von subglazialen Seen auf das 
groflrÃ¤umig FlieBverhalten des Eisschildes. Wie bereits in Kap. 2.7 erwahnt, liegen einige der Seen 
am Ansatz von EisstrÃ¶me weit im Inneren des Kontinents (Siegert und Bamber, 2000). FÃ¼ Lake 
Vostok ist ein solcher Eisstrom nicht bekannt. Da das Flieflverhalten auf beiden Seiten des Sees 
etwa gleich ist, scheint der Einfluss von Lake Vostok auf das groBrÃ¤umig Flieflverhalten gering zu 
sein (Mayer und Siegert, 2000). 
3.5 Wasser-Eis-Wechselwirkung 
WÃ¤hren Aussagen Ã¼be Topographie, Eisdicke und Seetiefe auf Grund von Messungen abgelei- 
tet werden kÃ¶nnen ist man bei der ErklÃ¤run der VorgÃ¤ng an der GrenzflÃ¤ch zwischen Eis und 
Wasser sehr st,ark auf Modellvorstellungen angewiesen. Einige dieser AnsÃ¤tz und die zum Teil 
widersprÃ¼cl~liche Schlussfolgerungen sollen hier aufgefÃ¼hr werden. 
Schon die Hypothese der Entstehung subglazialer Seen durch Schmelzen der bodennahen Eis- 
schichten (siehe Kap. 2.7) verdeutlicht die Wichtigkeit des Austauschs zwischen Eis und Was- 
ser (Oswald und Robin, 1973). FÃ¼ die Basis einer mehr als 3 000 m dicken Eisschicht sagen Eis- 
schildmodelle Temperaturen um den Druckschmelzpunkt voraus (Huybrechts, 1992). Im stati- 
onÃ¤re Zustand ergibt sich bei einer Akkumulation an der OberflÃ¤ch von 2,7 g/cm2/a, einer Eis- 
dicke von 3 700 m und einem geothermalen WÃ¤rmeflus von 50 mW eine Schmelzrate von 1 mm/a 
(Kapitsa u.a., 1996). 
Salamatin u.a. (1998) errechneten aus dem Temperaturgradienten im Bohrloch von Vostok eine 
negative Schmelzrate von -1,l mm/a. also ein Anfrieren von Seewasser an die Basis des Eises. Die 
Dicke der Schicht wird dabei auf 50 bis 200m geschÃ¤tzt 
Analysen des Eiskerns, der bis zu einer Tiefe von 3623 m abgeteuft wurde und damit bis etwa 120 m 
Ã¼be die SeeoberflÃ¤ch reicht, bestÃ¤tige diesen Sachverhalt (Jouzel u.a.,  1999). Etwa 210m Ã¼be 
dem See Ã¤nder sich die chemischen und physikalischen Eigenschaften im Eiskern abrupt.  Die Iso- 
topenzusammensetzung verschiebt sich. der Gasgehalt des Eises und die elektrische KonduktivitÃ¤ 
sinken auf Null, die Konzentration der Hauptelemente (Na, Ca, Mg) st,eigt, die Kristalle werden 
grÃ–Be (bis zu einem Meter) und die Zahl der mineralischen EinschlÃ¼ss steigt. 
Besonders die letztgenannte Tatsache ist im Zusamn~enl~ang mit den Schmelz-Gefrier-Prozessen 
interessant. Der obere Teil des angefrorenen Seewassers enthÃ¤l mehr feste Bestandteile als das 
darÃ¼berliegend Gletschereis, aber auch als das darunterliegende, spÃ¤te angefrorene See-Eis. Das 
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lÃ¤ss darauf schlieBen, dass das Anfrieren unmittelbar an der Aufsetzzone in flachem Wasser be- 
gann. wo das Eis gerade aufschwimmt. Das klare Eis darunter deutet darauf hin, dass dieser Prozess 
auch in tieferem Wasser noch anhielt. 
Der Mechanismus der Eisbildung ist dabei der gleiche wie unter einem Schelfeis (Souchez u.a., 
2000). In  unterkÃ¼hlte Wasser bilden sich lose Eiskristalle, die aufsteigen und an das Eis anfrieren. 
Aus der unverÃ¤nderte isotopischen Zusammensetzung des Eises wird geschlussfolgert, dass  der See 
nicht abgeschlossen ist, anderenfalls mÃ¼sst das angefrorene Eis an bestimmten Isotopen verarmen. 
An anderer Stelle im See mÃ¼sst es demnach zu SchmelzvorgÃ¤nge kommen. FÃ¼ den Ausgleich 
zwischen beiden Regionen sorgt eine Zirkulation. 
Die Ursache fÃ¼ die unterschiedliche Richtung des Massenaustauschs liegt in der unterschiedlichen 
Dicke der Eisschicht. Da die Schmelztemperatur von Wasser druckabhÃ¤ngi ist, liegt sie i m  Norden 
des Sees unter der dickeren Eisdecke um 0,3 bis 0,4OC niedriger als im SÃ¼de (Kapitsa u.a., 1996; 
WÃ¼es und Carmack, 2000). 
~ b e r  die genaue Verteilung von Bereichen mit Schmelzen bzw. Gefrieren gibt es aber verschiedene 
Auffassungen. AuBer dem Eiskern in Vostok gibt es keine direkten Messungen der Bedingungen an 
der Grenze zwischen Wasser und Eis. Eine MÃ¶glichkei zur Untersuchung der VorgÃ¤ng a m  Boden 
des Eises bieten wiederum die Eisdickenmessungen. 
Auf Grund der fehlenden Reibung am Untergrund sollte die Geschwindigkeit entlang einer Flieali- 
nie eines schwimmenden EiskÃ¶rper Ã¼be die gesamte Tiefe konstant sein; interne Schichten dÃ¼rfte 
demzufolge nicht deformiert werden (Siegert u.a., 2000). Ein Nachuntenbiegen der Schichten zur 
&basis bedeutet danach ein Abschmelzen am Boden; sich nach oben biegende Schichten kenn- 
zeichnen das Anfrieren von Wasser. 
Siegert u.a. (2000) nutzten drei Radarprofile aus den 1970er Jahren, die etwa. entlang der FlieBlinien 
von Kwok u.a. (2000) ausgerichtet sind. Aus der Dicke der angefrorenen Schicht und der FlieBge- 
schwindigkeit des Eises lassen sich jÃ¤hrlich Raten ableiten. Dabei ergab sich fÃ¼ ein Profil Ã¼be 
den nÃ¶rdliche Teil des Sees eine Schmelzrate von bis zu 38 cm/a unmittelbar an der Aufsetzlinie, 
die bis 8 km von der Aufsetzlinie abklingt. Auf einem Profil Ã¼be die sÃ¼dlich Mitte des Sees friert 
Wasser mit einer Rate von 2,2 cm/a an die Basis des Eises an. Ein Profil entlang der FlieBlinie der 
Station Vostok deutet unmittelbar nach dem Aufschwimmen des Eises auf Schmelzen, ab 8 km von 
der Aufsetzlinie auf Anfrieren hin. 
Mayer und Siegert (2000) bestimmten aus der Modellierung einer FlieBlinie die internen Schichten 
des Eises und verglichen sie mit den gemessenen. Es ergab sich eine Schmelzrate von 15 cm/a auf 
den ersten 2 km nach der Aufsetzlinie, gefolgt von einem Wechsel zu Schmelzen mit einer Rate von 
8 cm/a, das auf den folgenden 10 km langsam abklingt. Auf den restlichen 40 km des Profils bis zum 
Ostufer kommt es danach weder zu Schmelz- noch zu Anfr ie rv~rg~ngen .  
In den Eisdickenprofilen von 2000/2001 ist die Schicht aus angefrorenem Eis in weiten Bereichen 
des sÃ¼dliche Teils des Sees auch direkt an der Aufsetzlinie zu erkennen (Bell u.a., 2002). Selbst 
in der schmalen Bucht westlich des Hauptsees frieren bis zu 6 0 m  Wasser an die Eisbasis an. Ob 
dieses angefrorene Eis Ã¼be einen HÃ¼ge in den Hauptsee flieÂ§ oder in die Bucht abgeschert wird, 
ist ungeklÃ¤rt Die Anfrierrate am westlichen Rand des Sees betrÃ¤g entweder etwa l,4cm/a, wenn 
das Eis der Bucht in den See gelangt bzw. 2,5 cm/a, wenn das gesamte angefrorene Eis im Hauptsee 
gebildet wurde. Die StÃ¤rk des Anfrierprozesses nimmt entlang der Fliealinien ab. Um die Dicke 
der angefrorenen Eisschicht Ã¼be dem Ostufer zu erzeugen, mÃ¼sst die Anfrierrate auf 2,9 cm/a 
steigen. Die Zunahme der Dicke kÃ¶nnt aber genauso durch Kompression auf Grund von Reibung 
erzeugt werden, wenn das Eis wieder in Kontakt mit dein Felsuntergrund kommt. Bell u.a. (2002) 
schlussfolgern, dass der Anfrierprozess entlang der Aufsetzlinie am stÃ¤rkste wirkt. 
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Den Widerspruch zu den Untersuchungen von Siegert u.a. (2000), die von SchmelzvorgÃ¤nge an 
der westlichen Aufsetzlinie berichten, erklÃ¤re Bell u.a. (2002) damit, dass deren Radarprofile nicht 
entlang der FlieBlinien ausgerichtet waren (siehe Kap. 3.4). 
Andererseits wurden die groBen Schmelzraten unmittelbar an der Aufsetzlinie bestimmt, wo es 
zu Eisdicken- und OberflÃ¤chenhÃ¶henanderung auf Grund der Ã„nderun der Eisdynamik kommt 
(siehe Kap. 3.2). Diese Tatsache kÃ¶nnt eine Deformation der internen Schichten zur Folge haben. 
3.6 Zirkulation im See 
Die Zirkulationsprozesse im mit bis zu 4300 m Eis bedeckten Lake Vostok sind noch weniger di- 
rekten Messungen zugÃ¤nglic als die im vorangegangenen Abschnitt beschriebenen Prozesse an 
der Eisbasis. Aus den wenigen vorhandenen Fakten wurden jedoch Modelle entwickelt, die  diesen 
nicht widersprechen (WÃ¼es und Carmack, 2000; Williams, 2001; Siegert u.a., 2001). Hier sollen 
nur einige der Grundprinzipien angesprochen und die Ergebnisse der Modellierungen dargestellt 
werden. 
Als Antrieb fÃ¼ eine Zirkulation im See werden vor allem EnergieflÃ¼ss und Dichteunterschiede, 
hervorgerufen durch Unterschiede in Temperatur und Salzgehalt des Wassers, betrachtet. Dabei 
kÃ¶nne sich zwei verschiedene Systeme ausbilden: 
An der ErdoberflÃ¤ch bildet sich in zugefrorenen SÃœBwassersee eine stabile Schichtung aus,  da  die 
Temperatur der maximalen Dichte hÃ¶he ist als die Schmelztemperatur (TS = OÂ°C T (pmax) = 
4OC). 
Im Ozean sorgt der Salzgehalt dafÃ¼r dass die Temperatur der maximalen Dichte unter die Schmelz- 
temperatur fÃ¤llt Das kÃ¤ltest Wasser ist dort das schwerste. Warmes Wasser steigt demnach nach 
oben und treibt eine Zirkulation an. 
Der Druck der aufliegenden Eisdecke Ã¼be Lake Vostok, der dem 300fachen des AtmosphÃ¤ren 
drucks entspricht. lÃ¤ss wie das Salz im Ozean die Temperatur der maximalen Dichte unter die 
Schmelztemperatur sinken. Hinsichtlich der Zirkulation verhielte sich Lake Vostok also wie ein 
Ozean (WÃ¼es und Carmack, 2000). 
Durch die unterschiedliche Dicke des Eises entsteht ein TemperaturgefÃ¤ll entlang der Seeober- 
flÃ¤che Welches Regime sich dabei ausbildet, hÃ¤ng vom Salzgehalt, den Schmelz- und Gefrierraten, 
dem geothermalen WÃ¤rmeflus am Grund des Sees und schlieÂ§lic der Seetopographie ab .  
Nach WÃ¼es und Carmack (2000) verursacht der geothermale WÃ¤rmeflus im SÃ¼Bwasse eine ver- 
tikale Konvektion mit einer FlieBgeschwindigkeit von 0,3 mm/s. Das hat eine UmwÃ¤lzun der ge- 
samten WassersÃ¤ul innerhalb von etwa 5 Tagen zur Folge. Es  kÃ¶nne sich somit keine vertikalen 
Gradienten der Wassereigenschaften herausbilden. Da diese vertikale StrÃ¶mun kleinere Partikel. 
die im Norden aus dem Gletschereis ausschmelzen, am Absinken hindert, kÃ¶nnt das Wasser trÃ¼ 
wie Gletschermilch sein. 
Der WÃ¤rmeflus durch die Schmelz- und GefriervorgÃ¤ng verursacht - verbunden mit der Neigung 
der Eisdecke - eine horizontale Konvektion. Das Modell liefert eine StrÃ¶mungsgeschwindigkei von 
0,34 mm/s und einen Volumenfluss von 1300 m3/s. Das Seewasser wÃ¤r demnach nach etwa 45 Jah- 
ren einmal umgewÃ¤lzt womit eine schnelle Reaktion auf KlimaÃ¤nderunge im See mÃ¶glic wÃ¤re Es 
bildet sich eine baroklinel Zirkulation im Uhrzeigersinn aus. Das Gefrieren von Wasser im SÃ¼de 
des Sees verursacht einen WÃ¤rmeflus vom Eis in das Wasser und erwÃ¤rm dieses. Dadurch bildet 
sich unmittelbar unter der Eisdecke eine etwa 70 cm dicke stabile Schicht aus. die oben wÃ¤rme ist 
'baroklin: Linien gleichen Drucks (Isobaren) und Linien gleicher Dichte (Isopyknen) sind nicht parallel 
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als unten und das Eis gegen die KonvektionsstrÃ¶inun im See abschirmt. Diese Vorstellung wÃ¤r 
konsistent mit der Beobachtung einer Konzentration von festen EinschlÃ¼sse im See-Eis an der 
oberen Grenze der Schicht. Die Partikel wÃ¼rde somit aus dem an der Konvektion teilnehmen den^ 
trÃ¼be Wasser stammen, das Ã¼be der Mitte des Sees anfriert. Das untere, klare Eis bildete sich in1 
geschichteten Seewasser, das keine Schwebstoffe enthÃ¤lt 
Auch die Modellierung von Williams (2001) geht von SÃ¼flwasse aus. Bei diesem dreidimensionalen 
Ozeanmodell, das fÃ¼ die Modellierung von Zirkulationsprozessen unter Schelfeisen entwickelt und 
auf den Fall Lake Vostok angepasst wurde, wird die Wassertiefe zum entscheidenden Parameter. 
Zwei Szenarien mit konstanter Tiefe von 180m bzw. variabler Tiefe, basierend auf Kapitsa u.a. 
(1996); Gorman und Siegert (1999); Dowdeswell und Siegert (1999): siehe auch Kap. 3.3, liefern 
unterschiedliche Ergebnisse. 
Bei konstanter Tiefe bildet sich eine rechtsdrehende, barotrope2 horizontale und eine nur schwache 
vertikale Zirkulation aus. Die Grenze von Schmelzen und Gefrieren liegt etwa in Seemitte. Die 
Raten sind geringer als die von Siegert u.a. (2000) abgeleiteten (siehe Kap. 3.5), die maximalen 
Schmelzraten treten nicht im Westen, sondern im Ã¤ufierste Norden auf. 
Bei variabler Wassertiefe hingegen ergibt sich eine barokline Zirkulation, rechtsdrehend in den 
unt,eren Schichten und linksdrehend im oberen Bereich. Das Muster von Schmelzen und Gefrieren 
entspricht. dabei nicht den Erkenntnissen anderer Autoren, nur im Ã¤uflerste SÃ¼de kommt es zu 
Anfrierprozessen. 
Siegert u.a. (2001) betrachten auch die Zirkulation in salzhaltigem Wasser. Der Salzgehalt des Sees 
ist unbekannt, kÃ¶nnt aber bis zu 1.2 %o betragen (Souchez u.a., 2000). Dadurch wÃ¼rd die  Dich- 
teverteilung des Wassers stark verÃ¤ndert Das frische Schmelzwasser im Norden erfÃ¤hr gegenÃ¼be 
dem salzigen Seewasser einen Auftrieb. Abh5ngig von der Salzkonzentration bildet sich entweder 
eine stabile Schichtung mit warmem, salzhaltigem Wasser im SÃ¼de und kaltem SÃœBwasse im Nor- 
den. Oder das kalte Wasser bewegt sich entlang der geneigten Eisdecke nach SÃ¼de und nach oben, 
bis es in Regionen kommt, in denen die Schmelztemperatur Ã¼be der Temperatur des strÃ¶mende 
Wassers liegt und das Wasser anfriert. 
Die Vielfalt der Modelle zeigt recht deutlich, dass die Frage der Zirkulation im Lake Vostok noch 
nicht geklÃ¤r ist. Einerseits sind die Randbedingungen, wie Seetopographie, Wassereigenschaften 
und Energiebilanz nicht genau genug bekannt, andererseits wurden in den Modellierungen externe 
KrÃ¤ft wie die Gezeiten bis jetzt nicht berÃ¼cksichtigt 
'barotrop: Isobaren und Isopyknen sind parallel. 
4 Die Gezeitenthematik im Hinblick auf die Antarktis 
4.1 Theorie der Gezeiten 
4.1.1 Gezeitenbeschleunigung 
Ursache der Gezeiten ist die Newtonsche Attraktion zwischen der Erde und den anderen Him- 
melskÃ¶rper (z. B. Torge, 2003). Den grÃ¶ote Einfluss hat dabei der Mond, wegen seines geringen 
Abstandes von der Erde, gefolgt von der Sonne, die auf Grund ihrer groi3en Masse eine starke An- 
ziehungskraft besitzt. Ebenso wirken alle anderen Planeten auf die Erde, wenn auch in kleinerem 
Ausmao. 
Abb. 4.1: Die Gezeiten im System Erde-Mond. Der Koordinatenursprung liegt in O E ,  die x-Achse zeigt in 
Richtung O M .  
Zur Herleitung der wichtigsten ZusammenhÃ¤ng soll nun das System Erde-Mond (Abb. 4.1) ohne 
die Rotation beider KÃ¶rpe um ihre eigenen Achsen betrachtet werden. Die Anziehungskraft des 
Mondes ruft in jedem Punkt  P eine Beschleunigung 04 in Richtung des Abstandsvektors l z u m  
Mond hervor 
mit GravitationskonstanteG, Masse M M  des anziehenden KÃ¶rpers Diese Beschleunigung ist orts- 
abhÃ¤ngig Als Gezeitenbesqhl~unigung wird die Differenz zwischen der Gravitationsbeschleunigung 
g~ am betrachteten Punkt  P und der Beschleunigung im Erdmittelpunkt gA(OE) bezeichnet. 
4.1.2 Gezeitenpotential 
Zur Beschreibung der Gezeiten wird nun die Potentialdarstellung genutzt. Die Beschleunigung wird 
als Gradient des Potentials V verstanden 
Der Mond kann bei der Betrachtung der Gezeiten als Punktmasse eingefÃ¼hr werden. Nach Ent- 
wicklung des inversen Abstandes 1 in Legendresche Polynome ergibt sich das Gravitationspotential 
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VA des Mondes (Torge, 2003) 
Da das Gezeitenpotential VG des Mondes an einem beliebigen Punkt  P auf der ErdoberflÃ¤ch (Abb. 
4.1) die Differenz zwischen dem Gravitationspotential am Punkt  und dem im Erdmittelpunkt ist, 
beginnt die Summation in Gl. 4.5 erst mit dem 2. Glied 
Auf Grund des Quotienten (RE/REM)"' konvergiert das Gezeitenpotential fÃ¼ RE < REM- Das 
Glied 2. Grades dominiert und lautet 
Das Glied 3. Grades ist fÃ¼ den Mond bereits um 1/60 kleiner und soll hier nicht betrachtet werden. 
FÃ¼ die hohen Genauigkeitsanforderungen bei der gravimetrischen Gezeitenbestimmung wird die 
Potentialentwicklung fÃ¼ den Mond jedoch bis Grad 6 und fÃ¼ die Sonne bis Grad 3 betrieben. 
Von Merkur, Venus, Mars, Jupiter und Saturn werden die Potentiale zweiten Grades berÃ¼cksichtig 
(Wenzel, 1996). 
Unter EinfÃ¼hrun der Doodsonschen Gezeitenkonstante des Mondes 
mit dem mittleren Abstand Erde-Mond und Substitution der trigonometrischen Funktion 
kann das Gezeitenpotential 2. Grades wie folgt geschrieben werden 
Die Doodsonsche Gezeitenkonstante stellt den Skalierungsfaktor fÃ¼ das Potential dar. Aus dem 
VerhÃ¤ltni der Konstanten fÃ¼ Mond und Sonne ergibt sich, dass die Sonnengezeiten etwa 46% der 
Mondgezeiten betragen. 
4.1.3 Zeitliche und rÃ¤umlich Variation des Gezeitenpotentials 
Bis jetzt wurde das Potential in AbhÃ¤ngigkei der geozentrischen Zenitdistanz ip des gezeitener- 
zeugenden KÃ¶rper im Beobachtungspunkt P betrachtet. Nun soll das Potential in ein erdfestes 
Bezugssystem Ã¼berfÃ¼h werden. 
Die geozentrische Zenitdistanz kann mit. Hilfe des nautischen Dreiecks in AbhÃ¤ngigkei der geogra- 
phischen Koordinaten ( A ,  9) des Punktes P und der Ã¤quatoriale Koordinaten Deklination J M  und 
Stundenwinkel t ~ 4  des HimmelskÃ¶rper dargestellt werden 
cos 4 = sin p . sin S M  + cos p cos . cos tlvI . (4.10) 
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Die Entwicklung der Legendreschen Polynome in Gl. 4.6 in vollstÃ¤ndi normierte Spharischc Har- 
monische Pnbm unter Nutzung von Gl. 4.10 ergibt (Wenzel, 1997b) 
FÃ¼ das Potential 2. Grades ergibt sich 
[ 31113 - sin2 p)(1/3 - sin2 SI\*) + sin 2 9  sin 2S,-,[ cos tlp; + cos2 9 cos2 SIu cos 2tÃ 
" - V 
zonal tesseral sektoriell 
. I 
Der zonale Term entsteht aus den Legendreschen Funktionen nullter Ordnung Der Term 1. 
Ordnung wird als tesseral, der zweiter Ordnung als sektoriell bezeichnet. Die Ordnung entscheidet 
Ã¼be die ZeitabhÃ¤ngigkeit 
Alle drei Terme sind zusÃ¤tzlic ortsabhÃ¤ngig Die AbhÃ¤ngigkei von der geographischen LÃ¤ng ist 
indirekt im Stundenwinkel enthalten, der von der oberen Kulmination des Mondes im betrachteten 
Ort aus geziihlt wird. Die AbhÃ¤ngigkei des Potentials von der geographischen Breite ist direkt 
durch die trigonometrischen Funktionen von p beschrieben und in Abb. 4.2 dargestellt. 
(a) zonal - langperiodisch (b) tesseral - ganztÃ¤gi ( C )  sektoriell - halbtÃ¤gi 
Abb. 4.2: OrtsabhÃ¤ngigkei der Terme des Gezeitenpotentials. Blick auf die SÃ¼dhalbkugel Vorzeichenvertei- 
lung, wenn der gezeitenerzeugende KÃ¶rpe bei 90'0, sÃ¼dlic des Ã„quator steht, grau: negatives Vorzeichen, 
weiÂ§ positives Vorzeichen. 
Der zonale Anteil ist unabhÃ¤ngi vom Stundenwinkel tl-,* des Mondes, eine ZeitabhÃ¤ngigkei entsteht 
- jedoch durch die Variation der Deklination SM. Dieser Term kennzeichnet die langperiodischen 
Gezeiten, beim Mond die Monats- und Halbmonatstiden. Durch den Term (113 - sin2 9 )  ergeben 
sich zwei Nullstellen bei &35O, Maxima treten an den Polen und am Ã„quato auf. 
Der tesserale Anteil enthÃ¤l den Kosinus des Stundenwinkels, er beschreibt die Gezeiten mit einer 
Periode von einem Tag. Die BreitenabhÃ¤ngigkei (sin 29) verursacht ein Verschwinden am Aquator 
und an den Polen. 
Der sektorielle Term hingegen variiert wegen des Faktors (cos2thI) mit einer Periode von einem 
halben Tag. Die Amplitude ist am Ã„quato maximal, a n  den Polen verschwindet dieser Term. 
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In der Antarktis nimmt demnach die IntensitÃ¤ der langperiodischen Tiden zum Pol hin zu, die 
der Tages- und Halbtagestiden hingegen geht gegen Null. Am SÃ¼dpo selbst treten nur noch lang- 
periodische Gezeiten auf. Dies lÃ¤ss sich am Beispiel der Sonne verdeutlichen: in Analogie zum 
fehlenden Tag-und-Nacht-Wechsel im 24-Stunden-Rhythmus, gibt es am Pol auch keine Variation 
der Gravitationsbeschleunigung der Sonne mit dieser Periode. 
4.1.4 Harmonische Darstellung des Gezeitenpotentials 
FÃ¼ die Gezeitenanalyse ist Gl. 4.12 wegen ihres Aufbaus aus komplizierten zeitabhÃ¤ngige Funk- 
tionen von REM, S M  und t~ nicht geeignet. 
Das Gezeitenpotential wird harmonisch in Kosinusschwingungen verschiedener Frequenzen, soge- 
nannte Partialtiden zerlegt 
zmax 
VG(t) = A, cos(q t  + . (4.13) 
t=l 
Die Amplitude Ai, die Kreisfrequenz wi und die Phase X; kÃ¶nne aus der Kombination der Zeit 
und der Bahnelemente des gezeitenerzeugenden KÃ¶rper errechnet werden (Melchior, 1983). Diese 
Elemente sind fÃ¼ Sonne und Mond: 
s - mittlere LÃ¤ng des Mondes, 
h - mittlere LÃ¤ng der Sonne, 
p - mittlere LÃ¤ng des MondperigÃ¤ums 
N - mittlere LÃ¤ng des aufsteigenden Mondknotens, 
p, - mittlere LÃ¤ng des SonnenperigÃ¤ums 
FÃ¼ diese Bahnelemente, die sich zeitlich nur quasi-linear Ã¤ndern wurden empirische Formeln auf- 
gestellt, um sie zu jedem Zeitpunkt berechnen zu kÃ¶nne (Wilhelm und ZÃ¼rn 1984). 
Die Frequenzen und theoretischen Amplituden der Partialtiden werden in Gezeitenpotentialkatalo- 
gen zusammengestellt. Die modernsten dieser Kataloge enthalten mehr als 10 000 Einzeltiden (z. B. 
Hartmann und Wenzel, 1995). In Tab. 4.1 sind einige der wichtigsten Tiden zusammengestellt. 
Das Zeitargument m bestimmt die Ordnung der Tide und die ZugehÃ¶rigkei zu einem der drei 
FrequenzbÃ¤nde oder Spezies. Anhand der ersten beiden Argumente werden die Tiden in Gruppen 
eingeteilt (Wilhelm und Zurn, 1984). Das System lÃ¤ss sich an den halbtÃ¤gige Sonnentiden ver- 
deutlichen. Die solare Haupttide S2 besitzt das Argument (2 0 0 0 0 0), die Frequenz hÃ¤ng also nur 
von der Sonnenzeit ab: je Sonnentag gibt es zwei UmlÃ¤uf dieser Tide. Symmetrisch zu S2 (auch 
im Alphabet) liegen Tz und R2. Sie unterscheiden sich von S2 durch die mittlere LÃ¤ng der Sonne 
und des SonnenperigÃ¤ums Diese Tiden gehÃ¶re zur selben Gruppe wie S2. Sie werden durch die 
ExzentrizitÃ¤ der Erdbahn und der sich dadurch Ã¤ndernde Entfernung Erde-Sonne hervorgerufen. 
Entsprechend verhÃ¤l es sich mit den halbtÃ¤gige Mondtiden L2, My, und N2.  
Im ganztÃ¤gige Spektrum gibt es keine Tiden, die vergleichbar mit S2 und M; nur von der Zeit 
abhÃ¤ngen Die Hauptursache der tÃ¤gige Gezeiten ist, dass die halbtÃ¤gige nicht symmetrisch sind, 
da  sich die gezeitenerzeugenden KÃ¶rpe nicht exakt entlang des Aquators bewegen. In Abb. 4.1 liegt 
der Punkt Q auf der mondabgewandten Seite im Maximum der Flut, 12 Stunden spÃ¤te jedoch 
befindet er sich auf Grund der Rotation um die geneigte Erdachse in Q' aufierhalb des Flutberges. 
Steht der gezeitenerzeugende KÃ¶rpe im Ã„quator entfÃ¤ll die entsprechende ganztÃ¤gig Tide. Die 
grÃ–i3t Tagestide ist K l ,  der Deklinationsterm von Sonne und Mond. Die Periode von Kl entspricht 
mit 23 11 56 min genau einem Sternentag, also der siderischen Rotation der Erde. 
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Tab. 4.1: Haupttiden des Gezeitenpotentials. Diese Wellen n~achen etwa 95 % des Gesamtpotentials aus. 
Argument: Koeffizienten der Bahnelemente (siehe Text). Die Perioden sind in mittleren Sonnentagen [mscl], 
die Frequenzen in Zyklen pro Tag [cpd] angegeben. Die relative Amplitude Are, bezieht sich auf die Amplitude 
der grÃ¶flte Tide 1\42. ZusÃ¤tzlic ist der gezeitenerzeugende KÃ¶rpe und das verantwortliche Bahnclcmcnt 
aufgefÃ¼hr (nach Pugh, 1987). In der Literatur (Melchior, 1983; Wilhelm und ZÃ¼rn 1984; Pugh, 1987) werden 
die Argumente meist bzgl. der Mondzeit t,v angegeben. Hier werden die Argumente bzgl. der Sonnenzeit 
t aufgefÃ¼hrt da dann in GI. 4.13 mit Greenwich-Zeit GMT oder lokaler Zeit gearbeitet werden kann. Die 
Umrechnung von Mondzeit in Sonnenzeit lautet: t = tar + s - h. 
1 & \ 0 1 0 -1 0 0 1 27,55 1 0.0363 1 0,0909 1 Mond, ExzentrizitÃ¤ 1 
Argument 
1 m s h p N p s  1 [msd] 1 [cpd] 1 M2=l,00 1 
langperiodisch 
Periode 1 Frequenz 1 Are, 1 Ursache 
Ss 
SSA 
I l  1 1 0 1 0 0 0 1 0,997 1 1,002 7 1 0,584 2 1 Sonne+Mond, Deklination 
halbtÃ¤gi 
Mf 1 0 2 0 0 0 0 1 13,66 1 0,073 2 1 0,1723 1 Mond, Deklination 
ganztÃ¤gi 
0 0 1 0 0 -1 
0 0 2 0 0 0 
Oi 
Pi 








Das Gezeitenpotential VG(t) stellt demnach eine zeitabhÃ¤ngig Komponente des zunÃ¤chs als sta- 
tisch angenommenen Schwerepotentials Wo der Erde dar 
364,96 
182,7 
1 -2 1 0 0 0 








Alle durch das Schwerepotential definierten GrÃ–i3e sind demzufolge zeitlich variabel. 
Aus Gl. 4.3 folgt, dass das zusÃ¤tzlich Potential Ve eine Verschiebung Ar der AquipotentialflÃ¤ch 
des Gesamtpotentials bewirkt 
Da sich eine freie WasserflÃ¤ch entsprechend deformieren wÃ¼rde nennt man diese Anderung der 
AquipotentialflÃ¤ch Gleichgewichtsgezeiten oder Geoidgezeiten der starren Erde (Melchior. 1983; 
Torge, 2003). 
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Werte ergeben sich, wenn der gezeitenerzeugende KÃ¶rpe im Zenit (4 = 0Â° oder im Nadir des 
betrachteten Punktes (ip = 180') steht, minimale dagegen bei ip = 90Â und ip = 270'. Die Gesamt- 
variation der Gleichgewichtsgezeiten des Mondes betrÃ¤g daher 0,54m, die der Sonne 0.24 m. 
Gleichzeitig Ã¤nder sich auch die resultierende Schwerebeschleunigung $ in Betrag und Richtung. 
Die radiale Ableitung des Gezeitenpotentials (zum gezeitenerzeugenden KÃ¶rpe gerichtet) bewirkt 
eine Verringerung der Schwerebeschleunigung bei Flut und eine VergrÃ¶Berun bei Ebbe.  Die 
Differentiation von Gl. 4.7 fÃ¼hr auf 
Die maximale SchwereÃ¤nderun auf Grund der Gleichgewichtsgezeiten betrÃ¤g demnach 160 pGal 
fÃ¼ den Mond und 80pGal fÃ¼ die S0nne.l Die relative SchwereÃ¤nderun auf Grund der Gezeiten 
liegt damit in der GrÃ¶Benordnun 10V7. 
Die Ã„nderun der Lotrichtung ergibt sich aus der tangentialen Ableitung des Gezeitenpotentials 
Sie betrÃ¤g 3~0 ,"  017 fÃ¼ den Mond und &0," 008 fÃ¼ die Sonne (Torge, 2003). Alle vom Gezeitenpo- 
tential abgeleiteten GrÃ¶Be besitzen die gleichen Frequenzen wie das Gezeitenpotential selbst und 
lassen sich nach Gl. 4.13 entwickeln. 
Bis jetzt wurde die Wirkung des Gezeitenpotentials idealisiert, ohne BerÃ¼cksichtigun von Material- 
eigenschaften, beschrieben. In den folgenden Abschnitten sollen nun die Gezeitenpl~Ã¤nomen der 
realen Erde, geordnet nach ihrer GrÃ–Be betrachtet werden. 
4.2 Ozeangezeiten 
4.2.1 Reaktion der Ozeane auf das Gezeitenpotential 
Idealerweise stellt sich die OberflÃ¤ch einer freien FlÃ¼ssigkei entlang einer Ã„quipotentialflÃ¤c des 
wirkenden Potentials ein, da  dann an der OberflÃ¤ch keine KrÃ¤ft wirken. Dass sich das Was- 
ser der Ozeane nach einer resultierenden AquipotentialflÃ¤ch von Schwere- und Gezei tenp~~ential  
einstellt und somit eine Wasserwelle zweimal pro Tag die Erde umrundet, wird nicht nur durch 
die Land-Meer-Verteilung verhindert, die sich der WestwÃ¤rtsbewegun des Wassers entgegenstellt. 
Der Nadirpunkt des Mondes bewegt sich am Ã„quato mit einer Geschwindigkeit von 450 4 s .  Da 
die Ausbreitui~gsgescl~windigkeit v einer langen Welle (und eine solche ist eine Gezeitenwelle) im 
Wasser von der Wassertiefe D abhÃ¤ng (Pugh, 1987) 
mÃ¼sst der Ozean Ã¼be 20 000 m tief sein, damit sich eine solche Welle ohne Reibungsverluste fort- 
bewegen kÃ¶nnte 
Ã„nderunge der Wassertiefe, z. B. am Rand der Kontinentalschelfe, verursachen erhebliche VerÃ¤nde 
rungen der Wellen, meist verbunden mit einer ErhÃ¶hun der Amplitude. 
Jedes Ozeanbecken hat auf Grund seiner Geometrie spezifische Frequenzen, die es verstÃ¤rkt oder 
'Einheit Gal: benannt nach Galileo Galilei. 1 G a b 1  ~ r n s " ~  
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auslÃ¶scht FÃ¼ den Weltozean liegt die Resonanzfrequenz nahe der halbtÃ¤gige Tiden, so dass de- 
ren Amplituden gegenÃ¼be denen der Gleichgewichtstiden erhÃ¶h sind (Pugh, 1987). E ine  mittlere 
Wassertiefe von 4000 m bewirkt eine Geschwindigkeit der Wellen von 700 km/h. Die Durchque- 
rung eines Ozeanbeckens wÃ¼rd damit etwa 10 bis 20 Stunden dauern. Das heiÂ§t fÃ¼ tÃ¤gig und 
halbtÃ¤gig Wellen kann sich kein Gleichgewichtszustand einstellen, wohl aber fÃ¼ langperiodische 
Wellen, die gut mit den Gleichgewichtstiden approximiert werden kÃ¶nne (Lambeck, 1988). 
Desweiteren wird eine sich bewegende Masse auf der rotierenden Erde durch die Coriolis-Kraft ab- 
gelenkt, so dass sich im Inertialsystem eine geradlinige Bewegung ergibt. Derartige Wellen heiÃŸe 
Kelvin- Wellen. 
FÃ¼ jede Welle, also Partialtide ergibt sich eine komplexe Struktur des Gezeitenverlaufs. Die Wellen 
laufen nicht gleichfÃ¶rmi um die Erde, sondern es bilden sich Amphidrome, an denen die Gezei- 
tenauslenkung Null ist und um die die Gezeitenwelle rotiert. Die Richtung der Rotation verlÃ¤uf 
wegen der Corioliskraft auf der Nordhalbkugel gegen den Uhrzeigersinn, auf der SÃ¼dhalbkuge mit 
dem Uhrzeigersinn. Sie kann aber auf Grund morphologischer Gegebenheiten auch von dieser Ge- 
setzmÃ¤Bigkei abweichen (Pugh, 1987). 
4.2.2 Interne Gezeiten 
Neben den bekannten Ozeangezeiten an der MeeresoberflÃ¤ch bilden sich auch interne Gezeiten 
aus. Die bisher betrachteten Ozeangezeiten entstehen durch die Gravitationsbeschleunigung auf die 
GrenzflÃ¤ch zwischen Wasser und Luft auf Grund des Dichteunterschieds zwischen beiden Schich- 
ten. Die Dichte von Luft wird gegenÃ¼be der von Wasser meist vernachlÃ¤ssigt 
Wellen kÃ¶nne sich auch entlang von internen Dichtegradienten ausbreiten. Die Geschwindigkeit 
einer solchen Welle ist jedoch im Vergleich zu OberflÃ¤chenwelle viel geringer. FÃ¼ die Ausbreitungs- 
geschwindigkeit einer langen Welle an der GrenzflÃ¤ch zwischen einer oberen Schicht der Dicke Di 
und der Dichte 0 1  und einer sehr viel mÃ¤chtigere unteren Schicht der Dichte p2 gilt Ã¤hnlic Gl, 
- 
4.18 (Pugh, 1987) 
P2 - P1 (4.19) 
Diese internen Wellen breiten sich langsamer aus, kÃ¶nne aber groÃŸ Amplituden aufweisen. Die 
OberflÃ¤chenverschiebun auf Grund einer internen Welle ist wiederum mit dem Faktor (p2 - p1)/p2 
skaliert. Im Fall einer internen Welle mit einer Amplitude von 1 0 m  und einem typischen Dichte- 
unterschied wÃ¤r die OberflÃ¤chenauslenkun kleiner als 0,01 m .  
Interne Wellen werden nicht nur an DichtesprÃ¼nge angeregt, sondern kÃ¶nne sich auch bei kon- 
tinuierlichen DichteÃ¤nderunge ausbreiten. Die Ausbreitungsmechanismen solcher Wellen kÃ¶nne 
sehr kompliziert sein. (Pugh, 1987) 
4.2.3 Modellierung der Ozeangezeiten 
Ozeangezeiten werden mit Hilfe von Ozeangezeitenmodellen beschrieben. Dabei werden fÃ¼ jeden 
Gitterpunkt P des Modells und jede Tide die Abweichungen von der Gleichgewichtstide berechnet. 
Die HÃ¶henÃ¤nderu durch die Gezeiten lÃ¤ss sich entsprechend GI. 4.13 in der Form 
'b"ax 
{(P, t )  = Ai(P)  cos(wt + X; - @Â¡(P) (4.20) 
2=1 
angeben. Dabei ist A;(P) die Amplitude der i-ten Tide im Punkt  P. Das astronomische Argument 
X, beschreibt die Phase der Gleichgewichtstide, die sich aus den Argumenten der Orbitelemente s, 
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h, p ,  N und ps (siehe Kap. 4.1.4) berechnen lÃ¤sst Die Phase $:(P) beschreibt den zeitlichen und 
damit Phasenunterschied zwischen der Gleichgewichtstide und der entsprechenden Ozeantide irn 
Punkt P. Dabei dient das Maximum der Gleichgewichtstide am Nullmeridian als globaler Bezug. 
Eine positive Phase bedeutet eine VerzÃ¶gerung die Ozeantide in P erreicht ihr Maximum spÃ¤te 
als die Gleichgewichtstide in Greenwich. 
Nach der Art ihrer Entstehung wird zwischen hydrodynamischen, empirischen und, als Mischung 
beider Arten, semi-empirischen Gezeitenmodellen unterschieden. 
Hydrodynamische Modelle beruhen auf der LÃ¶sun der Laplaceschen Gezeitengleichungen (Torge, 
2003). Das bekannteste globale hydrodynamische Gezeitenmodell ist das Modell FES94 (Finite 
Element Solutzon, Le Provost u.a.,  1994). 
Empirische Modelle basieren auf der Analyse von globalen Beobachtungen der Gezeiten. Die 
Altimeterdaten von TOPEX/POSEIDON sind wegen der eigens in Bezug auf Gezeiten aus- 
gewÃ¤hlte Orbitkonfiguration2 zur Parametrisierung empirischer Ozeangezeitenmodelle gu t  geeig- 
net (Chelton u.a., 2001). 
Semi-empirische Modelle nutzen die Vorteile von beiden Techniken und kombinieren die  detail- 
lierte Modellierung der Gezeiten in kÃ¼stennahe Gebieten der hydrodynamischen Modellierung 
mit der langperiodischen Genauigkeit der AltimeterlÃ¶sun (FES99: Lefkvre u.a. (2000), CSR3.0: 
Eanes und Bettadpur (1996)). Ein Vergleich der verschiedenen Gezeitenmodelle findet sich z. B. in 
Shuni u.a. (1997) und Dorandeu u.a. (2000). 
4.2.4 Ozeangezeiten im Bereich der Antarktis 
FÃ¼ die sÃ¼dpolare GewÃ¤sse ergeben sich verschiedene Schwierigkeiten. Die Inklination von TO- 
PEX/POSEIDON betrÃ¤g 66O. Damit ist der grÃ¶ÃŸ Teil des SÃ¼dpolarmeere nicht von TOPEX 
Ãœberdeckt Eine Alternative bieten die ERS-Satelliten mit einer Grenzbreite von 81,5O. Auf Grund 
der sonnensynchronen Bahn kann jedoch z. B. die Tide Sa nicht beobachtet werden, da die Phase 
bei jedem Ãœberflu exakt die gleiche ist. Probleme ergeben sich auch mit den Alias-Perioden, vor 
allem der t.Ã¤gige Tiden PI und I<i, die nicht von der jÃ¤hrliche Tide getrennt werden kÃ¶nne 
(Andersen, 1995). 
Die hydrodynamische Modellierung in dieser Region ist ebenfalls schwierig, da  die Bathyme- 
trie als wichtige EingangsgrÃ¶Ã vor allem unter den Schelfeisen nur ungenÃ¼gen bekannt ist 
(Le Provost u.a.,  1994). Die Schelfeise werden meist als frei schwimmend betrachtet, Deformati- 
onseffekte in der Aufsetzzone werden vernachlÃ¤ssig (siehe Kap. 4.6). 
Neben den globalen Modellen gibt es spezielle antarktische Ozeangezeitenmodelle, die sich diesen 
Problemen widmen (MacAyeal, 1984; Robertson u.a., 1998; Padman u.a.,  2002). 
Abb. 4.3 zeigt Amplitude und Phase der vier grÃ¶Â§t Tiden aus dem globalen Modell FES99 
(Lefkvre u.a . ,  2000). Die ganztÃ¤gige Tiden I<l und Ol laufen wie die Gleichgewichtstiden von 
West nach Ost (in Richtung grÃ–Be werdender Phase) um den Kontinent. Die Amplituden nehmen 
mit Entfernung von der KÃ¼st ab. UnregelmÃ¤ÃŸigkeit reten am Kontinentalhang z. B im Ross- 
und Weddellmeer auf. 
Die halbtÃ¤gige Tiden zeigen ein kompliziertes Muster mit mehreren Amphidromen, um die die 
Wellen entsprechend der Corioliskraft im Uhrzeigersinn rotieren. Die grÃ¶Â§t Amplituden treten 
im Weddellmeer auf. Obwohl sich direkt an der Schelfeiskante des Filchner-Ronne-Schelfeises ein 
Amphidrom befindet, ergeben sich die grÃ¶ÃŸt Amplituden in den sÃ¼dlichste Bereichen dieses 
Schelfeises. Unter dem Larsen-Schelfeis an der Antarktischen Halbinsel sind die Amplituden eben- 
falls relativ groÃŸ 
'Der Wiederholzyklus von TOPEX wurde so gewÃ¤hlt dass die Alias-Perioden, die durch Unterabtastung der 
tÃ¤gige und halbtÃ¤gige Perioden entstehen, gut voneinander trennbar sind. 
K, (rnax = 74 crn) 0, (rnax = 64 cm) 0 
180' 180' 














Abb. 4.3: Ozeangezeiten in1 SÃ¼dpolarmeer Die vier Haupttiden sind dem Modell PES99 (Lefkvre u.a., 2000) 
entnommen. 
Die GezeitenstrÃ¶munge spielen neben thermohalinen Zirkulationen eine wesentliche Rolle fÃ¼ den 
Wasseraustausch und WÃ¤rmetranspor unter den Schelfeisen und haben somit einen Einfluss auf 
die Schmelz- und Gefrierprozesse an der Schelfeisbasis (MacAyeal) 1984; Smithson u.a., 1996). 
4.2.5 Der Effekt des Inversen Barometers 
Als weitere nicht zu den Gezeiten zu rechnende Ursache fÃ¼ WasserstandsÃ¤nderunge seien hier 
Luft~druckÃ¤nderunge Ã¼be dem Ozean genannt. Der Ozean reagiert auf AuflastÃ¤nderunge in der 
AtmosphÃ¤re die durch LuftdruckÃ¤nderunge hervorgerufen werden. Ãœbe einen Zeitraum von 40 
bis 400 Stunden kann diese Reaktion des Ozeans durch den inversen Barometer-Effekt beschrieben 
werden (Lambeck, 1988). Die Wasserl~Ã¶h W stellt sich jeweils so ein, dass der Druck PMB am 
Meeresboden, der sich aus dem Luftdruck PA und dem Druck Pw der WassersÃ¤ul zusammensetzt. 
konstant ist. Abweichungen des momentanen Luftdrucks vom Langzeitmittel PA an einem Ort 
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fÃ¼hre folglich zu ~ n d e r u n g e n  der MeereshÃ¶h Ahn/ (Pugh, 1987) 
PMB = PW + PA = const 
APw = -APA 
Mit der Dichte von Meerwasser psea = 1026 kg/m3 ergibt sich 
4.3  Erdgezeiten 
4.3.1 Die elastische Reaktion des ErdkÃ¶rper 
Auf Grund seiner elastischen Eigenschaften reagiert auch der ErdkÃ¶rpe auf das Gezeitenpotential. 
Da die Frequenz der freien Oszillation der Erde bei 50 Minuten liegt (Pugh. 1987; Lambeck, 1988), 
befinden sich bei den Erdgezeiten im Gegensatz zu den Ozeangezeiten die ganz- und halbtÃ¤gi 
gen Tiden aufierhalb des Resonanzbereichs der Eigenschwingung. Aus diesem Grund weisen die 
Erdgezeiten (fast) keine Phasenverschiebung gegenÃ¼be den Gleichgewichtsgezeiten auf. Lediglich 
ihre Amplitude ist gedÃ¤mpft 
Nach dem Urheber der Theorie der Erdgezeiten fÃ¼ eine kugelsyinmetrische, nicht rotierende Erde 
werden die ProportionalitÃ¤tsfaktore Lovesche Zahlen genannt (Torge, 1991). Hier seien zunÃ¤chs 
die Gleichungen fÃ¼ die dominanten Glieder zweiten Grades dargestellt. Die Lovesche Zahl h be- 
schreibt das VerhÃ¤ltni der Deformation des elastischen ErdkÃ¶rper zur Gleichgewichtstide 
Diese Deformation verursacht eine Massenverlagerung, die ein dem erzeugenden Potential propor- 
tionales Deforinationspotential hervorruft, 
VD=kVG . (4.23) 
Die horizontale Deformation in NS-Richtung xei bzw. OW-Richtung yel lÃ¤ss sich durch die Lovesche 
Zahl l (oder auch Shida-Zahl) beschreiben 
Das gesamte durch die Gezeiten hervorgerufene Potential auf der elastischen Erde betrÃ¤g 
Vel = VG + Vd - g Arel = (1 + k - h) VG . (4.25) 
Die vertikale Komponente der Gezeitei~beschleunigung ergibt sich aus der Ableitung des Gezeiten- 
potentials unter BerÃ¼cksichtigun der AbhÃ¤ngigkei der Love-Zahl k vom Abstand RE (k - T- ' )  
und der SchwereÃ¤nderun durch die radiale Deformation Arel 
Der Faktor S = (1 - k + h) wird auch als Gravimeterfaktor bezeichnet, d a  er mit d e m  Gravi- 
meter bestimmbar ist. Allgemein kann der Gravimeterfaktor in AbhÃ¤ngigkei des Grades n der 
Entwicklung dargestellt werden (Melchior, 1983) 
Wie bereits erwÃ¤hnt wird die Gezeitenentwicklung bei prÃ¤zise gravimetrischen Untersuchungen 
bis zum Grad 6 betrieben (Wenzel, 1996). 
Die Variation der Lotrichtung der elastischen Erde ist proportional zu der der starren Erde.  FÅ  ¸
Grad 2 ergibt sich 
n e l = ( l + k - h ) n c = 7 . n c  . (4.28) 
7 betrÃ¤g etwa 0,7 und wird daher als Verminderungsfaktor bezeichnet. Der Verminderungsfaktor 
ist auch im Zusammenhang mit den Ozeangezeiten wichtig (Abb. 4.4) 
Abb. 4.4: Ã„quipotentialflÃ¤ch des Gezeitenpotentials der starren Erde VQ und der elastischen Erde (1 + 
k)Kc sowie die Deformation der ErdoberflÃ¤ch ~ V Q .  
Die resultierende AquipotentialflÃ¤che nach der sich der Meeresspiegel idealerweise einstellt, ist die 
Summe aus Gezeiten- und Deformationspotential ( I + k )  Ve. Die feste Erde wird auf das Niveau mit 
h Vc deformiert, so dass die beobachtete Amplitude an einem Pegel um ( I  + k - h) gegenÃ¼be den 
Gleichgewichtsgezeiten gedÃ¤mpf ist. Altimetermessungen hingegen liefern geozentrische Gezeiten, 
sie reprÃ¤sentiere die VerÃ¤nderunge der ~ q u i ~ o t e n t i a l f l Ã ¤ c l ~  (I  + k) Va (Lambeck, 1988). 
Aus sphÃ¤rische Erdmodellen ergeben sich folgende Werte fÃ¼ die Loveschen Zahlen 
Die aus Bahnanalysen des Lageos-Satelliten bestimmten Werte (Gendt und Dietrich, 1988) stim- 
men mit diesen auf etwa 1 %  Ã¼berei (Torge, 1991). 
Die Annahme einer kugelsymmetrischen, nicht rotierenden Erde stellt eine starke Vereinfachung 
dar. Auf Grund der InhomogenitÃ¤ der Erde und der Abweichung von der Kugelform sind die Love- 
sehen Zahlen und deren abgeleitete GrÃ–Be sowohl breiten- als auch frequenzabhÃ¤ngig Die Brei- 
tenabhÃ¤ngigkei wird durch Korrektionsterme entsprechend berÃ¼cksichtig (McCarthy und Petit, 
2003). Die FrequenzabhÃ¤ngigkei ist besonders im tÃ¤gige Gezeitenband ausgeprÃ¤g (Abb. 4.5). 
Ursache dafÃ¼ ist die nahezu tÃ¤gig Polbewegung (nearly dzurnal free wobble) (Details siehe ZÃ¼rn 
1997). Die Tide ist am stÃ¤rkste beeinflusst, da  sie der Resonanzfrequenz der Polbewegung am 
nÃ¤chste ist. 
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Die Love-Zahlen der langperiodischen Tiden weisen eine leichte FrequenzabhÃ¤ngigkei auf Grund 
der ViskoelastizitÃ¤ des Erdmantels auf (McCarthy und Petit. 2003'). Abb. 4.5 zeigt die Frequenz- 
abhÃ¤ngigkei am Beispiel der Love-Zahl h 
Abb. 4.5: FrequenzabhÃ¤ngigkei der Love-Zahl h entsprechend der IERS-Konventionen 
(McCarthy und Petit, 2003). Die FrequenzabhÃ¤ngigkei innerhalb des tÃ¤gige Gezeitenbandes ist das 
Resultat der nahezu tÃ¤gige Polbewegung. FÃ¼ die langperiodischen Tiden ergibt sich eine AbhÃ¤ngigkei 
auf Grund der InelastizitÃ¤ des Erdinantels. 
Durch das unelastische Verhalten des Erdinantels erhalten die Love-Zahlen auch einen imaginÃ¤re 
- 
Anteil, der eine PhasenverzÃ¶gerun der Reaktion der Erde gegenÃ¼be dem anregenden Potential 
beschreibt. Dieser imaginÃ¤r Anteil der Love-Zahlen ist gering und wiederum frequenzabhÃ¤ngi 
(Mathews u.a.,  1997). 
Ein hÃ¤ufi verwendeter Satz von Gezeitenparametern ist der von Wahr-Dehant und bezieht sich 
auf eine elliptische, gleichmÃ¤fli rotierende Erde mit elastischem inneren Kern, flÃ¼ssige Ã¤uÂ§er 
Kern und unelastischem Mantel (Wahr, 1981; Dehant, 1987). 
4.3.2 Bestimmung von Gezeitenparametern 
Aus einer Beobachtungsreihe der gezeitenbedingten Deformation oder der Scl~wereÃ¤nderun an ei- 
nein Ort kÃ¶nne die Gezeitenparameter abgeleitet werden. 
Die SchÃ¤tzun der gesuchten GrÃ¶fle erfolgt im Gauss-Markov-Modell nach der Methode der klein- 
sten Quadrate. Dabei handelt es sich um ein Standard-Werkzeug, auf das hier nicht nÃ¤he einge- 
gangen werden soll. Eine ausfÃ¼hrlich Beschreibung des Verfahrens findet sich in der geodÃ¤tische 
Standardliteratur (z.  B. Grafarend und Schaffrin. 1993; Caspary und Wichmann. 1994; Koch. 1997; 
Niemeier, 2002). 
Das funktionale Modell ergibt sich entsprechend Gl. 4.13 fÃ¼ die Erdgezeiten zu 
Amplitude At, Kreisfrequenz ut und Phase der Gleichgewichtstide xz konnen mit Gezeitenpoten- 
tialkatalogen berechnet werden. Der Ainplitudenfaktor beschreibt das AmplitudenverhÃ¤ltni der 
beobachteten Tide zur Tide der Gleicl~gewichtsgezeiten A:. Bei gezeitenbedingten Deformationen 
wird meist s ta t t  des AmplitudenverhÃ¤ltnisse die absolute Amplitude geschÃ¤tzt 
4.3.2.1 Phasenbez iehung  be i  E r d -  u n d  Ozeangezei ten 
Die Phase <Ai in Gl. 4.30 stellt die Phasenverschiebung zwischen Gleichgewichts- und Erdgezeiten 
dar. Im Gegensatz zu den Ozeangezeiten (siehe Kap. 4.2) wird bei den Erdgezeiten die Phase als 
Phasenvorlauf definiert. Eine positive Phase bedeutet, dass die Tide der Erdgezeiten der theo- 
retischen vorauseilt (Wenzel, 1997a). Desweiteren werden bei der Analyse von Erdgezeiten meist 
einzelne Stationen betrachtet. Die Phasenverschiebung ist deshalb lokal als Zeitdifferenz oder Win- 
kel zwischen der Passage der Gleichgewichtstide durch den lokalen Meridian und dem Maximum 
der Tide der Erdgezeiten definiert. 
Die Umrechnung zwischen den beiden Systemen ergibt sich aus den Definitionen 4.20 u n d  4.30 
mit der Ordnung m der Tide und der LÃ¤ng \ der Station. 
Ein weiterer Unterschied zwischen Erd- und Ozeangezeiten ergibt sich aus der unterschiedlichen 
Behandlung der Amplitude der Tiden. Betroffen davon sind die tÃ¤,gige Tiden, die a m  Ã„qua 
tor einen Vorzeichenwechsel aufweisen (siehe Gl. 4.12 und Abb. 4.2). Da die einzelnen Tiden der 
Ozeangezeiten stets durch eine Kosinusfunktion parametrisiert, die Erdgezeiten aber relativ zu den 
theoretischen Tiden geschÃ¤tz werden, ergibt sich fÃ¼ die tÃ¤gige Tiden auf der SÃ¼dhalbkuge ine 
Phasenverschiebung von 180'. 
4.3.2.2 T r e n n b a r k e i t  d e r  T i d e n  
Welche Frequenzen in Gl. 4.30 bestimmt werden kÃ¶nnen hÃ¤ng hauptsÃ¤chlic von der Abtastung 
und der LÃ¤ng der Beobachtungsreihe ab. Nach dem Abtasttheorem kÃ¶nne aus einer Ã¤quidistan 
abgetasteten Reihe alle WellenlÃ¤nge extrahiert werden, die grÃ¶Â§ als die doppelte Abtastweite 
sind. Die grÃ¶Â§ auflÃ¶sbar Frequenz heiÂ§ Nyquist-Frequenz (Meier und Keller, 1990). Die kÃ¼rzest 
auflÃ¶sbar WellenlÃ¤ng einer stÃ¼ndlic abgetasteten Messreihe betrÃ¤g demnach zwei Stunden. Das 
ist fÃ¼ Gezeitenregistrierungen meist ausreichend. 
Das Rayleigh-Kriterium besagt, dass zwei Tiden getrennt werden kÃ¶nnen wenn ihre Frequenz- 
differenz A f grÃ¶Â§ als die Fundamentalfrequenz fo = l/T der Zeitreihe ist (Wenzel, 1997a). Die 
Fundamentalfrequenz beschreibt somit die FrequenzauflÃ¶sun einer diskreten Fouriertransformati- 
On. 
FÃ¼ die zwei grÃ¶Â§t Halbtagstiden M2 und Sa ist eine Dauer von 14,7Tagen nÃ¶ti (T = 1/Af = 
1/(1,9322cpd-2,000cpd); siehe Tab. 4.1). Die grÃ¶Â§t Tagestiden Oi und K1 sind nach 13,6Tagen 
voneinander trennbar. Schwierig hingegen ist die Trennung zwischen K1 und Pi. Da die Frequenzen 
dieser Tiden sehr dicht beieinander liegen, ist eine Beobachtungsdauer von 185 Tagen (ein halbes 
Jahr) nÃ¶tig um sie sicher voneinander trennen zu kÃ¶nnen Bei hoher DatenqualitÃ¤ kÃ¶nne jedoch 
auch Tiden mit einer geringeren Frequenzdifferenz aufgelÃ¶s werden, da  die Frequenzen der Tiden 
a priori bekannt sind. FÃ¼ die Trennung von Kl und Pi ist bei groÂ§e Signal-Rausch-VerhÃ¤ltni 
eine Zeitreihe von 120 Tagen ausreichend (Melchior. 1983). 
Ein alternativer Ansatz besteht darin, Tiden relativ zu schÃ¤tzen Eine schwÃ¤cher Welle wird dabei 
anhand des AmplitudenverhÃ¤ltnisse und der Phasenverschiebung (meist Null) der Gleichgewichts- 
tide relativ zu einer benachbarten grÃ¶Â§er geschÃ¤tzt FÃ¼ beide Tiden wird in der Auswertung ein 
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gemeinsamer Amplitudenfaktor und eine gemeinsame Phasenverschiebung bestimmt. Gerade fiir 
PI und Kl ist das jedoch auf Grund des Einflusses der nahezu tÃ¤gige Polbewegung (siehe Kap. 
4.3) problematisch. Hinzu kommt, dass zwischen diesen beiden Tiden die Tide Si liegt, die zwar 
keine gravitative, wohl aber eine meteorologische Bedeutung besitzt und von der nicht angenommen 
werden kann, dass sie gleiche Amplitude und Phase wie die benachbarten Wellen aufweist. 
4.4 Auflastgezeiten 
4.4.1 Der sekundÃ¤r Effekt der Ozeane 
Die in Kap. 4.2 beschriebenen Ozeangezeiten stellen eine VerÃ¤nderun der Massenverteilung an der 
ErdoberflÃ¤ch dar und rufen einen SekundÃ¤reffek hervor, der sich aus der Gravitationswirkung und 
der durch die Auflast dieser Massen verursachten Deformation zusammensetzt. Beides wird unter 
der Bezeichnung Auflastgezeiten zusain~nengefasst. 
Das von einer Masse m am Quellpunkt Q erzeugte Potential am Aufpunkt P iin sphÃ¤rische Abstand 
4 von Q betrÃ¤g analog zu Gl. 4.5 
Im Vergleich zum Gravitationspotential des Mondes ergeben sich jedoch einige Unterschiede. Da 
sich sowohl Quell- als auch Aufpunkt auf der ErdoberflÃ¤ch befinden (R(Q) fs R(P)) ,  konvergiert 
die Summe nicht. Die Summation muss bis zu hohem Grad ausgefÃ¼hr und an einer entsprechend 
den Gena~igkeits~nforderungen festzulegenden Grenze abgebrochen werden. Auaerdem kann der 
Ozean im Gegensatz zum Mond nicht als Punktmasse betrachtet werden. Der sphÃ¤risch Abstand $ 
kann von Null bis 180' variieren. Der Gesamteffekt ergibt sich aus der Integration Ã¼be die gesamte 
auflasterzeugende Ozeanflache AL zu 
5 Pn (cos $J) dA 
n=O 
Die Wirkung dieses Potentials kann analog zu der des Gezeitenpotentials in Kap. 4.3 mit Hilfe von 
Love-Zahlen ausgedrÃ¼ck werden. Jedoch gelten fÃ¼ mit OberflachenkrÃ¤fte verbundene Potentia- 
le andere SÃ¤tz von Love-Zahlen hk, k& und l' (Farrell, 1972). Diese kÃ¶nne auf der Grundlage 
verschiedener Erdmodelle, beispielsweise des Gutenberg-Bullen-A-Erdmodells oder des Prelzminary 
Reference Earth Models (Dziewonski und Anderson, 1981)) berechnet werden. 
Durch das zusÃ¤tzlich Potential iin AuÂ§enrau verschiebt sich die Ã„quipotentialflach des Schwe- 
repotentials nach auÂ§en Der Druck der aufliegenden Massen erzeugt eine Deformation in Richtung 
Erdmittelpunkt, die analog zu Gl. 4.22 dargestellt werden kann 
Daraus ergibt sich, dass die Love-Zahlen h negativ sind. Auch das Potential, das durch diese 
Deformation hervorgerufen wird, ist. dem Auflastpotential entgegengerichtet 
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Die Auflast-Love-Zahlen k '  sind wiederum negativ. Das durch die Auflast hervorgerufene Gesamt- 
potential betrÃ¤g demnach 
Die ~ n d e r u n g  der Scl~werebescl~leunigung durch das Auflastpotential betrÃ¤g 
mit Gravimeterfaktoren 6 ,  die sich entprechend GI. 4.27 aus den Auflast-Love-Zahlen zusammen- 
setzen. Die Summen in Gin. 4.34 bis 4.37 stellen eine Gewichtung der Wirkung der Auflast in 
AbhÃ¤ngigkei vom sphÃ¤rische Abstand $ zwischen Quell- und Aufpunkt dar. Diese Greenschen 
Funktionen kÃ¶nne fÃ¼ jeden der Auflasteffekte und verschiedene Erdmodelle berechnet werden. 
Eine Abhandlung der numerischen Aspekte derartiger Berechnungen findet sich z. B. i n  Jentzsch 
(1997). 
4.4.2 Auflastgezeiten in der Antarktis 
Die Grofie der Auflastgezeiteneffekte nimmt mit dem Abstand von der erzeugenden Auflast, 
d.  h. dem Ozean, ab. An der KÃ¼st ist der Einfluss demnach am grÃ¶Â§te In der Antarktis 
selbst sind die grÃ¶Â§t Effekte am Weddell-Meer zu erwarten. Beispielsweise kÃ¶nne vertikale 
Auflastdeforinationen in der Station Marambio bis zu 70 mm betragen (vgl. z. B. Dach und Dietrich, 
2001). 
Mit dem Abstand von der KÃ¼st nimmt nicht nur die Grofie des Effekts, sondern auch die Unsicher- 
heit der Modellierung ab,  d a  einerseits die grofirÃ¤uinig Verteilung der Ozeangezeiten relativ gut 
bekannt ist (Melchior und Francis, 1996) und andererseits lokale Effekte an Bedeutung verlieren. 
Eine weitere Voraussetzung fÃ¼ eine realistische Modellierung ist, dass das Ozeangezeitenmodell die 
Bedingung der Massenerhaltung des Gesamtozeans genau genug erfÃ¼llt Nach Melchior und Francis 
(1996) erfÃ¼lle die globalen Modelle diese Forderung bis auf Bruchteile eines Millimeters (CSR3.0: 
0,02 cm). 
Trotz der Abnahme der GrÃ¶fi der Auflastgezeiten mit dem Abstand von der KÃ¼st sind sie im 
Innern der Antarktis zu beobachten. Am SÃ¼dpol wo die Erdgezeiten im tÃ¤gige und halbtÃ¤gige 
Spektrum verschwinden (siehe Kap. 4.1.3), spiegeln die dort gemessenen Amplituden und Phasen 
der Schweregezeiten (neben Messfehlern) nur die Auflastgezeiten wider. Die Amplituden sind selbst 
fÃ¼ die grÃ¶fite Tages- und Halbtagestiden kleiner als 1 pGal (Bos u.a.,  2000, siehe auch Kap. 5.3.5). 
4.5 WasserstandsÃ¤nderunge in Seen 
4.5.1 Seegezeiten 
FÃ¼ Seegezeiten gelten die gleichen GesetzmÃ¤fiigkeite wie fÃ¼ Ozeangezeiten. Idealerweise stellt sich 
die SeeoberflÃ¤ch nach einer Ã„quipotentialflÃ¤c ein; die feste Erde reagiert mit dem Proportiona- 
litÃ¤tsfakto h auf das Gezeitenpotential. Auf Grund der Volumenerhaltung wird die SeeoberflÃ¤ch 
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sich jedoch nur in ihrer Neigung der ~~uipo ten t ia l f lÃ¤ch  anpassen, die vertikale Verschiebung eines 
freien Wasserspiegels ist deshalb um dessen mittlere Verschiebung r zu reduzieren 
Auf Grund des geringeren Wasservolumens sind die Amplituden der Gezeiten in Seen nicht sein- 
groÃŸ Andere Faktoren, wie windgetriebene StrÃ¶munge und Eigenschwingungen, haben oft grÃ¶Â§e 
Auswirkungen und sind deshalb fÃ¼ Limnologen oft weitaus interessanter. 
Anhand der Gezeiten in Seen versuchte man, den Verminderungsfaktor 7 zu bestimmen (Melchior, 
1983). So wurden am Baikalsee von verschiedenen Autoren Verminderungsfaktoren fÃ¼ und Kl 
zwischen 0.52 und 0,73 ermittelt. Die Amplituden der Tiden sind mit 5-6 mm angegeben. Die Phase 
der Tiden hÃ¤ng auch von der Lage der Beobachtungsstation ab. Pestschamja am SÃ¼dwest-Ufe 
des Sees weist fast keine Phasenverschiebung auf, in Tanchoi am SÃ¼dost-Ufe dagegen betrug die 
Phasenverschiebung der M2-Tide 27'. 
Am Tanganjikasee, nahe dem Ã„quator errechnete Melchior (in Melchior, 1983) aus der Neigung 
der AquipotentialflÃ¤ch in Ost-West-Richtung eine Amplitude fÃ¼ die Gleichgewichtstide von 
2,7 mm fÃ¼ das Modell der starren Erde. Die gemessene Amplitude von 1,5 inm lieferte einen Ver- 
minderungsfaktor von 0,55. 
4.5.2 Freie Oszillationen in Seen 
Die Periode von Eigenschwingungen eines Sees lÃ¤ss sich aus der Geometrie des Sees abschÃ¤tzen 
Mit der Geschwindigkeit einer langen Welle gemÃ¤ Gl. 4.18 ergibt sich fÃ¼ ein rechtwinkliges Becken 
die Periode fÃ¼ die niedrigste Eigeninode zu 
Typische Perioden liegen je nach GrÃ¶Â zwischen einigen Minuten bis einigen Stunden (Pugh, 1987). 
Schwingungen hÃ¶here Ordnung haben entsprechend kÃ¼rzer Perioden. Diese Oszillationen werden 
auch Seichen genannt. 
FÃ¼ den Ontariosee ergeben sich beispielsweise fÃ¼ die drei niedrigsten Moden Perioden von 5,1111. 
3,1111 und 2.31 h.  Die Oszillation der niedrigsten Mode besteht aus einem Amphidrom mit zyklo- 
nalem Phasenverlauf (Rotation gegen den Uhrzeigersinn auf der NordhemisphÃ¤re) HÃ¶her Moden 
weisen entsprechend mehr Amphidrome auf (Schwab, 1977). 
. . 
Der Einfluss der Coriolis-Kraft hÃ¤ng ebenfalls von der Geometrie des Sees ab. Zur AbschÃ¤tzun 
dient der Vergleich der Breite des Sees mit dem sogenannten Rossby-Radius. der das VerhÃ¤ltni der 
Geschwindigkeit einer langen Welle im See zum Coriolisparameter f angibt 
Der Coriolis-Parameter f = 20sin p hÃ¤ng von der Winkelgeschwindigkeit 0 der Erde und der 
geographischen Breite des betrachteten Ortes p ab. 
Ein typischer Wert fÃ¼ den Rossby-Radius liegt bei etwa 500 km (Hutter, 1984). Ist der See schma- 
ler als dieser Radius, so ist der Einfluss der Corioliskraft gering und kann unter UmstÃ¤nde ver- 
nachlÃ¤ssig werden. 
Oszillationen kÃ¶nne aber nicht nur an der OberflÃ¤che der Grenzschicht zwischen Wasser und 
Luft, entstehen, sondern auch an internen GrenzflÃ¤che (siehe Kap. 4.2.2). In Seen bildet. sich im 
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Sommer eine Schichtung aus, bei der Ã¼be dem dichteren kalten Wasser (Hypolimnion) d a s  von oben 
erwÃ¤rmt Wasser (Epilimnion) liegt (Hunkins u.a., 1998). Diese Oszillationen besitzen Amplituden 
in der GrÃ¶ÃŸenordnu von Metern und Perioden von Stunden bis Tagen. Die Coriolis-Kraft muss 
bei diesen Bewegungen meist berÃ¼cksichtig werden, da  der Rossby-Radius fÃ¼ interne Oszillationen 
kleiner ist (Hutter, 1984). 
4.6 Gezeitenbewegungen von Schelfeisen 
Auf Grund des hydrostatischen Gleichgewichts, in dem sich Schelfeis und Ozean im Normalfall 
befinden, verdrÃ¤ng das Schelfeis gerade soviel Ozeanwasser, wie seiner Masse entspricht. Die Ober- 
flachenhÃ¶h h des Schelfeises ergibt sich somit aus der Eisdicke H und den mittleren Dichten des 
Schelfeises pice und des Ozeanwasser psea (z. B. Jenkins und Doake, 1991) 
~ = H - & H  . (4.41) 
Psea 
Im Wesentlichen bewegt sich ein Schelfeis mit den Ozeangezeiten auf und ab. Lediglich innerhalb 
der Aufsetzzone erfolgt der Ãœbergan von Eis, das den vertikalen Gezeitenbewegungen unterliegt, 
zu ruhig aufliegendem Eis. 
Ebenso Ã¤nder sich das horizontale FlieÃŸverhalte in diesem Bereich. Die FlieBbewegung des 
aufliegenden Eises basiert, mit Ausnahme der schnell flieÃŸende Gletscher, bei denen zusÃ¤tzlic 
Bodengleiten eine groÃŸ Rolle spielt, auf interner Deformation, wobei die geringsten Geschwin- 
digkeiten in den tiefsten Schichten auftreten. Im Schelfeis hingegen bewegt sich das Eis  Ã¼be die 
gesamte Dicke mit konstanter Geschwindigkeit, da  keine Reibungskrafte am Untergrund auftreten 
(Mayer, 1996; Van der Veen, 1999). 
Die Querscl~nittsgeometrie der Aufsetzzone hangt wesentlich vom Untergrund ab. In Abb. 4.6 ist 
der weit verbreitete Fall eines zum Meer hin abfallenden Untergrundes dargestellt. Entlang eines 
senkrechten Profils durch die Aufsetzzone kÃ¶nne verschiedene spezifische Punkte unterschieden 
werden. Der Punkt G auf der glaziologisch wichtigen Aufsetzlinie, an dem das Eis aufschwimmt, 
koinzidiert nicht notwendigerweise mit dem hydrostatischen Punkt H, in dem sich das Eis im hy- 
drostatischen Gleichgewicht befindet. Der Punkt F kennzeichnet die Ã¤uÃŸe Grenze, an der eine 
vertikale Gezeitendeformation beobachtbar ist und befindet sich auf noch aufliegendem Eis (Smith, 
1991). Andere Autoren bezeichnen diese Position als Scharnier (engl. hinge, Holdsworth, 1969). Oft 
wird nicht streng zwischen Aufsetz- und Scharnierlinie unterschieden. Punkt  I bildet die Grenze 
zwischen dem stÃ¤rke geneigten Inlandeis und dem flachen Schelfeis. An Punkt  K ist das hydro- 
statische Gleichgewicht wieder erreicht, ab diesem Punkt kann das Schelfeis als freischwimmend 
betrachtet werden. 
Die Position und die Breite der Aufsetzzone, d. h .  des Deformationsbereiches, hangen von der Un- 
tergrundgeometrie sowie den elastischen Eigenschaften und der MÃ¤chtigkei des Eises ab.  Typische 
Werte liegen zwischen 1 und 10 km (Vaughan, 1994) und entsprechen damit der 2-Sfachen Eisdicke. 
Allgemein kann die vertikale Deformation w(x, y) einer Schelfeisplatte im Bereich der Aufsetzzone 
durch eine partielle Differentialgleichung 4. Ordnung beschrieben werden (Rabus und Lang, 2002). 
Dabei werden meist Spezialfalle betrachtet, die eine Vereinfachung der zu Grunde liegenden Glei- 
chungen ermÃ¶glichen Besitzt die zu betrachtende Aufsetzzone einen geradlinigen Verlauf und weist 
der EiskÃ¶rpe eine konstante Dicke auf, so kann das Modell eines einseitig eingespannten, elastischen 
Balkens zur Modellierung des Deformationsverlaufs genutzt werden (Holdsworth, 1969, 1977). Die 
Gleichung 
w(x) = ~ ~ ( t )  [1 - e ~ , ~ ~ ( c o s  ÃŸ + sinÃŸz) (4.42) 
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Ozean 
Abb. 4.6: Schematisches Profil einer Aufsetzzone (nach Smith, 1991, Vaughan, 1994) 
stellt die analytische LÃ¶sun der gewÃ¶hnliche Differentialgleichung 
dar. Die Relation von vertikaler Auslenkung W zur Entfernung X von der Aufsetzlinie hÃ¤ng einer- 
seits von der Amplitude Ao(t) am frei schwimmenden Ende, andererseits vom elastischen DÃ¤mp 
fungsfaktor Ã ab. Dieser Parameter Ã bestimmt die Breite der Deformationszone (Abb. 4.7) und 
kann in AbhÃ¤ngigkei der elastischen Eigenschaften des Eises (ElastizitÃ¤tsmodu E, Poissonzahl v) 
und der Eisdicke H dargestellt werden 
0 1 2 3 4 5 
[km1 
Abb. 4.7: Modell-Profile Ã¼be die Aufsetzzone fÃ¼ verschiedene Dampfungsfaktoren ÃŸ 
Sind die Eisdicke und der Verlauf der gezeitenbedingten Deformation bekannt, kann diese Glei- 
chung zur Bestimmung des ElastizitÃ¤tsmodul genutzt werden. Die Werte, die in verschiedenen 
Studien fÃ¼ den ElastizitÃ¤tsmodu bestimmt wurden, schwanken zwischen 0,8 GPa und 10 GPa 
(Vaughan, 1995). 
In diesem Modell wird die Eisdicke als auf der gesamten LÃ¤ng des Balkens konstant angesehen. 
Durch die Wirkung der Schwerkraft sowie AbschmelzvorgÃ¤nge die unmittelbar nach dem Auf- 
schwimmen des Eises einsetzen (z. B. Grosfeld, 1993; Smith, 1996), verjÃ¼ng sich der EiskÃ¶rpe 
im Normalfall. Dieser Tatsache trÃ¤g das erweit,erte Balkenmodell von Riede1 (2002) Rechnung. 
Dabei werden mehrere Balkenelemente unterschiedlicher Dicke hintereinandergeschaltet, um eine 
realistischere Beschreibung der Geometrie der Aufsetzzone zu erreichen. Eine Weiterentwicklung 
zu einem zweidimensionalen Scheibenmodell erlaubt die flexible Lagerung des EiskÃ¶rper zwischen 
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der Scharnierlinie F und der Aufsetzlinie G auf einer Till-Schicht. Die Modellgleicl~ungen wurden 
hierbei mittels einer Finite-Elemente-Methode an Messungen der Gezeitenauslenkung in der 
Aufsetzzone des EkstrÃ¶mise angepasst und gelÃ¶s (Riedel, 2002). 
FÃ¼ einen weiteren Sonderfall einer Aufsetzlinie mit konstantem KrÃ¼mmungsradiu kann der Verlauf 
der Deformation in radialer Richtung r mit folgender Differentialgleichung beschrieben werden 
(Rabus und Lang, 2002) 
Im Gegensatz zu Gl. 4.43 fÃ¼ den geraden Fall ist diese Differentialgleichung nur numerisch lÃ¶sbar 
Dabei ist zwischen einem konvexen und einem konkaven Verlauf der Aufsetzlinie - der Deformation 
an einer Erhebung (Insel) bzw. einer Senke (See) - zu unterscheiden. FÃ¼ den konkaven Fall gelten 
folgende Randwerte 
Qw 




= 0 .  (4.46) 
Ein Radius der Depression in der GrÃ¶flenordnun der charakteristischen Skala Ã Ÿ  kann dazu 
fÃ¼hren dass die maximale Auslenkung in der Mitte der Vertiefung nicht erreicht wird und es nicht 
zu einem isostatischen Gleichgewicht kommt. 
Die Methoden zur Messung von derartigen gezeitenbedingten HÃ¶henÃ¤nderung auf dem Schelfeis 
sowie ausgewiihlte Ergebnisse sollen im nÃ¤chste Kapitel zusammengestellt werden. 
5 Messverfahren zur Bestimmung von Schelfeisgezeiten 
5.1 Globales Positionierungssystem GPS 
Das Globale Positionierungssystem (GPS) ist eine in vielen Bereichen genutzte satellitengestÃ¼tzt 
Technik zur Koordinatenbestimmung. Das GPS-Raumsegment besteht aus mindestens 24 Satel- 
liten, die sich in sechs Bahnebenen auf jeweils nahezu kreisfÃ¶rmige Bahnen (Inklination i=55O, 
Radius R - 26 600 km) bewegen und Mikrowellensignale aussenden. 
Es  gibt eine Vielzahl von geodÃ¤tische FachbÃ¼chern die sich ausfÃ¼hrlic mit dieser Problematik 
auseinandersetzen (z. B. Seeber, 1993; Teunissen und Kleusberg, 1998), hier seien nur einige fÃ¼ die 
Anwendung in Polargebieten wichtige Aspekte angerissen. 
In der GeodÃ¤si findet zumeist das differentielle GPS auf der Grundlage der Phasendifferenzmessung 
Anwendung. Dabei wird jeweils nur das PhasenreststÃ¼c des empfangenen Signals ausgewertet, die 
Anzahl ganzer WellenlÃ¤nge auf dem Weg vom Satellit zum EmpfÃ¤nge muss als Mehrdeutigkeit 
geschÃ¤tz werden. 
Eine mÃ¶glich Auswertestrategie besteht in der Differenzbildung zur weitgehenden Elimination 
von FehlereinflÃ¼sse (Beutler u.a., 2001). FÃ¼ die hochgenaue Prozessierung geodÃ¤tische GPS- 
Messungen werden vom IGS (International GPS Service) prÃ¤zis Satellitenbahndaten auf Grund- 
lage der Auswertung eines globalen Netzes von Permanentstationen bereitgestellt (IGS, 2003). Die 
Stationen dieses Netzes kÃ¶nne gleichzeitig als Referenzstationen fÃ¼ die Anbindung lokaler oder 
regionaler Netze genutzt werden. In der Antarktis sind derzeit sieben IGS-Stationen entlang der 
KÃ¼st in Betrieb (siehe Abb. 2.1). 
5.1.1 Satellitenkonfiguration und Genauigkeit 
D a  nur Signale von Satelliten oberhalb des natÃ¼rliche Horizonts empfangen werden kÃ¶nnen ist 
die Vertikalkomponente um mindestens den Faktor zwei schlechter bestimmbar als die beiden Ho- 
rizontalkomponenten. 
Die von 90Â verschiedene Inklination bewirkt, dass die Satelliten 
nicht gleichmÃ¤ÃŸ Ã¼be den Himmel einer Beobachtungsstation N 
verteilt sind. In den Polargebieten befindet sich das Zentrum des 
sogenannten Polarlochs,'aus dem keine GPS-Signale empfangen 
werden, nahe dem Zenit. Abb. 5.1 zeigt die Satellitenverteilung 
Å¸be einen Tag bei einer Breite von 78's. Der maximale HÃ¶hen 
winkel, unter dem Satellitensignale empfangen werden kÃ¶nnen W 0 
betr5gt etwa 60Â° Das Fehlen von Beobachtungen unter hohen 
Elevationen bewirkt nahe dem Pol eine Verschlechterung der 
Genauigkeit der Vertikalkomponente auf das 3,2fache einer Ho- 
rizontalkomponente (Santerre, 1991). Da Beobachtungen unter 
sehr geringem HÃ¶henwinke wegen des langen Signallaufweges s 
durch die AtmosphÃ¤r (siehe nachfolgendes Kapitel) und an- 
derer FehlereinflÃ¼ss mit groÃŸe Unsicherheiten behaftet sind, Abb' 5'1: Azimut-HÃ¶henwi11ke1 Diagramm der GPS-Satelliten fÃ¼ 
werden diese in der Auswertung meist ausgesc~lossen. Ã¼blic 24stu nden bei 780s, 
ist beispielsweise eine HÃ¶henwinkelmask von 10Â° Simulations- 
rechnungen zeigen, dass dadurch allein auf Grund der Satellitenverteilung die HÃ¶h eines Punktes 
um den Faktor 4,1 schlechter bestimmbar ist als die Lagekomponenten (Santerre, 1991). 
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5.1.2 LaufzeitverzÃ¶gerunge in der AtmosphÃ¤r 
Auf dem Weg vom Satelliten in ca. 20000 km HÃ¶h zum EmpfÃ¤nge durchlaufen die Signale ver- 
schiedene Schichten der ErdatmosphÃ¤r und werden dort durch Wechselwirkungen mit d e n  Teilchen 
in Geschwindigkeit und Richtung beeinflusst. Diese Eigenschaft der AtmosphÃ¤r wird durch den 
Brechungsindex n bzw. die Brechzahl N = (n - 1)106 beschrieben, die das VerhÃ¤ltni der  Ausbrei- 
tungsgeschwindigkeit im Medium zu der im Vakuum beschreiben. Die LaufzeitverzÃ¶gerun A s  eines 
die AtmosphÃ¤r durchdringenden Signals ergibt sich als Integral Ã¼be den Signalweg vom Satelliten 
S zum Beobachtungspunkt P 
s 
A s  = lop6 [ Nds . (5.1) 
Auf Grund der verschiedenen Eigenschaften dieser LaufzeitverzÃ¶gerun unterscheidet m a n  zwischen 
der Refraktion auf Grund der elektrisch geladenen Teilchen, hauptsÃ¤chlic in der IonosphÃ¤re und 
dem Einfluss der Atome und MolekÃ¼le die grÃ¶Btenteil in der TroposphÃ¤r vorkommen. 
Die ionosphÃ¤risch Ref rak t ion  resultiert aus der Wechselwirkung des Signals mit freien Elektro- 
nen in ca. 50 bis 1000 km HÃ¶he Zur Parametrisierung der Refraktion wird der (bereits integrierte) 
Elektronengehalt entlang des Signalweges T E C  (total electron content) in Elektronen/m2 genutzt. 
Da die IonosphÃ¤r ein fÃ¼ Mikrowellen dispersives Medium ist, hÃ¤ng der Einfluss der ionosphÃ¤ri 
sehen Refraktion von der Frequenz f des Signals ab (Teunissen und Kleusberg, 1998) 
m3 TEC Asiono = -40,28 -- 
s2 f 2  
Das GPS-Signal wird auf zwei Frequenzen ausgesendet (fL, = 1 575 MHz, fb = 1228 MHz, so dass 
die ionosphÃ¤renfrei Linearkombination L3 gebildet und der Einfluss nahezu vollstÃ¤ndi eliminiert 
werden kann (Beutler u.a.. 2001). 
Der Elektronengehalt ist keine konstante Eigenschaft der IonosphÃ¤re er variiert sowohl rÃ¤um 
lich als auch zeitlich. Vor allem in der Region 30Â beiderseits des geomagnetischen Ã„quator und 
in den Polargebieten kann es beispielsweise durch MagnetstÃ¼rm zu zusÃ¤tzliche hochfrequenten 
Anderungen der LaufzeitverzÃ¶gerun kommen (Seeber, 1993). Dies kann zu einem Verlust der Pha- 
senbeziehung zwischen aufeinanderfolgenden Epochen, einem Phasensprung (cycle slzp) fÃ¼hren 
Infolgedessen muss die Anzahl der vollstÃ¤ndige WellenlÃ¤nge neu geschÃ¤tz und in der Auswer- 
tung als zusÃ¤tzlich Mehrdeutigkeit bestimmt werden. Starke ionosphÃ¤risch StÃ¶runge kÃ¶nne die 
prÃ¤zis Auswertung vollstÃ¤ndi unmÃ¶glic machen. 
Die VerzÃ¶gerun von Mikrowellensignalen in der T r o p o s p h Ã ¤ r  hingegen ist frequenzunabhÃ¤ngig 
Sie hÃ¤ng von den meteorologischen Eigenschaften Luftdruck P, Temperatur T und Dampfdruck des 
Wassers e entlang des Signalweges ab. Es gibt verschiedene Funktionen mit empirischen Konstan- 
ten, die diesen Zusammenhang beschreiben. Die Brechzahl kann in einen trockenen (exakter hydro- 
statischen) und einen feuchten Anteil untergliedert werden. Beispielhaft sei die Smith-Weintraub- 
Gleichung genannt (Teunissen und Kleusberg, 1998) 
mit den empirisch bestimmten Koeffizienten Kl = 77,6 K hPapl  und K 2  = 3.73 - 10' K2 h ~ a - l .  Die 
troposphÃ¤risch Refraktion ergibt sich nach Gl. 5.1 unter BerÃ¼cksichtun der RichtungsÃ¤nderun 
des Signals zu 
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mit den geozentrischen Radien rtop und r p  der oberen Grenze der neutralen AtmosphÃ¤r und  des 
Beobachtungspunktes und dem geometrischen Elevationswinkel h ( r )  sowie dem gebrochenen Ele- 
vationswinkel hl(r) (Teunissen und Kleusberg, 1998). Die zur Integration dieser Gleichung nÃ¶tige 
Profile von Temperatur, Luft- sowie Dampfdruck werden nur in den wenigsten FÃ¤lle simultan zu 
den GPS-Messungen vorliegen. Deshalb muss der Verlauf der meteorologischen Parameter entlang 
des Signalweges aus Bodendaten geschÃ¤tz werden. Zumeist werden hierfÃ¼ generalisierte Werte 
einer StandardatmosphÃ¤r verwendet. Es wurde eine Vielzahl von Modellen entwickelt, die in1 
Wesentlichen fÃ¼ trockenen und feuchten Anteil getrennt einen funktionalen Zusammenhang zur 
Refraktion im Zenit und eine Ubertragungsfunktion (mapping function) fÃ¼ niedrigere HÃ¶henwinke 
approximieren. Die LaufzeitverzÃ¶gerun im Zenit betrÃ¤g fÃ¼ eine Station auf Meeresniveau etwa 
2,3 bis 2,6 m. Etwa 90% der Refraktion werden durch den trockenen Anteil verursacht, der durch 
die Å¸bliche Modelle auf wenige Millimeter genau bestimmt werden kann. Der feuchte Anteil ist 
variabler und schwer mit Bodendaten zu quantifizieren. In der GPS-Analyse kann zusÃ¤tzlic ein 
nichtmodellierter Residualanteil fÃ¼ verschiedene Zeitintervalle, etwa tÃ¤glic oder zweistÃ¼ndlich 
geschÃ¤tz werden, um diese Modellfehler abzufangen (Beutler u.a., 2001). 
Durch den lÃ¤ngere Signalweg ist die Refraktion bei niedrigeren HÃ¶henwinkel grÃ¶ÃŸ als im Ze- 
nit. Dieser Tatsache kann mit einer Ãœbertragungsfunktio Rechnung getragen werden. Unter Ver- 
nachlÃ¤ssigun der ErdkrÃ¼rnmun besitzt die Funktion folgende Grundform 
Diese Approximation ist jedoch nur fÃ¼ groÃŸ HÃ¶henwinke hinreichend genau. Gerade Beobachtun- 
gen in niedrigen Elevationen sind hingegen fÃ¼ eine zuverlÃ¤ssig SchÃ¤tzun der HÃ¶henkomponent 
besonders wichtig (siehe Kap. 5.1.1). HierfÃ¼ wurden eine Reihe von Funktionen entwickelt, die 
entweder auf Bodenwetterdaten, der geographischen Lokation oder in einem neueren Ansatz auf 
Wettermodelldaten basieren (Niell, 2000). Unter Nutzung dieser Ãœbertragungsfunktione lassen 
sich auch Beobachtungen mit geringem Elevationswinkel in die Auswertung einbeziehen, Ã¼blic ist 
eine HÃ¶henwinkelmask von 10'. Diese Beobachtungen unter niedrigen HÃ¶henwinkel sind nÃ¶tig 
um die tropospharische Refraktion und die StationshÃ¶h im Zuge des Auswerteprozesses sicher 
voneinander trennen zu kÃ¶nnen die im Zenit vollstÃ¤ndi negativ korreliert sind. 
5.1.3 Beobachtungen von Gezeitenbewegungen auf Schelfeisen mit GPS 
Es gibt eine Vielzahl von Beispielen fÃ¼ die Anwendung von GPS-Messungen zur Untersuchung 
der Reaktion von Schelfeisen und Gletscherzungen auf gezeitenbedingte Variationen des Meeres- 
spiegels (z. B. Riede1 u.a., 1999; King u.a.. 2000a; Doake u.a.,  2002; Anandakrishnan u.a., 2003). 
Die Daten von auf dem Schelfeis fest installierten GPS-EmpfÃ¤nger kÃ¶nne dabei kinematisch (ein 
Koordinatentripel je Epoche) oder pseudokinematisch (ein mittleres Koordinatentripel je Zeitin- 
tervall bis zu zwei Stunden) ausgewertet werden. Das zu untersuchende PhÃ¤nome kann sich bei 
der pseudokinematischen Auswertung als problematisch fÃ¼ die AuflÃ¶sun der Mehrdeutigkeiten 
erweisen. Die Gezeitenbewegung kann beispielsweise innerhalb eines einstÃ¼ndige Auswerteinter- 
valls durchaus die GrÃ–Benordnun der WellenlÃ¤ng des GPS-TrÃ¤gersignal erreichen und somit die 
SchÃ¤tzun der Mehrdeutigkeiten erschweren oder gar verfÃ¤lschen Auf weitere auswertetechnische 
Aspekte soll an dieser Stelle nicht eingegangen werden, es sei hierzu z. B. auf King u.a. (2000b: 
2003) verwiesen. 
Die verschiedenen Untersuchungen zeigten neben gezeitenbedingten HÃ¶henÃ¤nderung auch Ã„nde 
rungen der bis dahin auf diesen Frequenzen als konstant angenommenen horizontalen FlieÃŸge 
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schwindigkeit (Riedel u.a., 1999; Doake u.a.,  2002; Anandakrishnan u.a.,  2003). Die Phasenbezie- 
hung zwischen vertikaler Auslenkung und der Geschwindigkeit in FlieBriclitung scheint dabei von 
den Gegebenheiten des jeweiligen Schelfeises bzw. Eisstroms abhÃ¤ngi zu sein. Die Schwankungen 
in der FlieBgeschwindigkeit kÃ¶nne die gleiche Groflenordnung wie die Geschwindigkeiten selbst 
erreichen. Neben dieser Variation der longitudinalen FlieBgeschwindigkeit ergab sich i n  allen drei 
FÃ¤lle auch eine transversale Bewegungskomponente. Weiterhin bemerkenswert ist, dass sich diese 
Geschwindigkeitsfluktuationen am Eisstrom D noch 80 km landeinwÃ¤rt der Aufsetzlinie beobachten 
lieflen (Anandakrishnan U .a., 2003). 
Zur Untersuchung der Deformation in der Aufsetzzone wurden entweder Punkte in unterschiedlicher 
Entfernung von der Aufsetzlinie Ã¼be mehrere Tage beobachtet (Riedel u.a., 1999) oder  kinema- 
tische Profile bei verschiedenen GezeitenstÃ¤nde Ã¼be die Aufsetzzone gefahren (Vaughan, 1994; 
Dietrich u.a., 1998; Korth u.a., 2000). Aus einem so gemessenen Deformationsprofil kann die Lage 
des Punktes F in Abb. 4.6, d. h. des Beginns der Deformation, bestimmt werden. Weiterhin kann 
unter Anpassung von Gleichung 4.44 oder Nutzung verfeinerter Modelle (Kap. 4.6) der DÃ¤mpfungs 
faktor Ã und bei Kenntnis der Eisdicke der ElastizitÃ¤tsmodu E des Eises bzw. unter Annahme von 
E die Eisdicke H an diesem Punkt bestimmt werden. 
KAPITEL 5 .  MESSVERFAHREN ZUR BESTIMMUNG VON SCHELFEISGEZEITEN 45 
Die interferometrische Bearbeitung von SAR-Daten1 (kurz SAR-Interferometrie oder InSAR), spe- 
ziell von Daten der Satelliten ERS-112, Radarsat und JERS-1 (Tab. 5.1), hat sich in d e n  letzten 
Jahren unter anderem als Methode fÃ¼ glaziologische Untersuchungen der Eisschilde der Antark- 
tis und GrÃ¶nland etabliert. Die Anwendungen reichen dabei von der Topographiebestimmung 
(Joughin u.a.,  1996b) Ã¼be die Ermittlung des FlieBverhaltens der Eismassen (Goldstern u.a . ,  1993; 
Rignot u.a.. 1995; Kwok und Fahnestock, 1996) bis zur Untersuchung der Gezeiten und der Auf- 
setzlinie bei Schelfeisen und Gletscherzungen (siehe Kap. 5.2.3). 
Tab. 5.1: Ãœberblic Ã¼be die Radar-Satelliten, die fÃ¼ polare Anwendungen geeignet sind. AufgefÃ¼hr sind 
Bahnparameter, wie BahnhÃ¶h H und Inklination i, Wiederholzyklus At,  Frequenzband und WellenlÃ¤ng 
A des Radar-Instruments sowie Blickwinkel 0 und Seite des ausgesendeten Impulses. Die Bahnen aller hier 
aufgefÃ¼hrte Satelliten sind sonnensynchron. 
Satellit 1 Start 1 H [ m ]  1 i p ]  
ERS-1" 1991 1 785 1 98,5 
ERS-2 




'European Remote Sensing Satellite 
' ~ a p n e s e  Earth Resources Satellite 
Advanced Land Observing Satellite 
Im Folgenden werden einige fÃ¼ die Anwendung der Interferometrie auf glaziologische Frage- 
stellungen wichtige Aspekte dargestellt. FÃ¼ detaillierte Informationen zu SAR sei z .B.  auf 
Curlander und McDonough (1991) und Kingsley und Quegan (1992) verwiesen. Eine umfassen- 
de Abhandlung Ã¼be die SAR-1nterferomet.rie bietet beispielsweise Haussen (2001). Speziell der 
Anwendung der SAR-Interferometrie fÃ¼ die Untersuchung von Deformationen widmen sich 
Massonnet und Feig1 (1998). 
5.2 .1  Aufnahmegeometrie 
Eine SAR-Aufnahme entsteht durch Aussendung und Empfang von Mikrowellenimpulsen durch ei- 
ne auf einer bewegten Plattform montierte Antenne (Abb. 5.2a). Der zur Seite ausgesandte Impuls 
wird an der OberflÃ¤ch reflektiert und von der Antenne aufgezeichnet. Die GrÃ¶Â des erfassten Ge- 
bietes (footprznt) hÃ¤ng von GrÃ¶B und Ausrichtung der Antenne sowie der Flughohe der Plattform 
ab. Bei den hier besprochenen satellitengestÃ¼tzte Systemen mit Flughohen von 600 bis 800 km und 
Antennen von 10 bis 15 m LÃ¤ng hat der Footprint eine Ausdehnung von 100 km quer zur Flugrich- 
tung (range) und 5 km entlang der Flugrichtung (azimuth). Die AuflÃ¶sun einer SAR-Aufnahme in 
Range-Richtung wird durch das AuflosungsvermÃ¶ge der Laufzeitdifferenzmessung iin ausgeleuch- 
teten Bereich bestimmt. Sie liegt bei satellitengestÃ¼tzte Systemen bei weniger als 10 m. 
In Azimut-Richtung liegt die physische AuflÃ¶sun des Sensors in der GrÃ¶Benordnun des Footprint. 
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Erst durch die Synthetische-Apertur-Prozessierung kann die AuflÃ¶sun in Azimut-Richtung auf et- 
wa 5 m erhÃ¶h werden (Curlander und McDonough, 1991). Ein Punkt auf der ErdoberflÃ¤ch wird 
von vielen aufeinanderfolgenden Impulsen aufgenommen. Die Frequenz des rÃ¼ckgestreute Impul- 
ses unterscheidet sich auf Grund des Dopplereffekts durch die unterschiedlichen Relativgeschwin- 
digkeiten zwischen Antenne und Bildpunkt. In der auch Fokussierung genannten Prozessierung 
entsteht auf Grundlage dieser ZusammenhÃ¤ng ein komplexes Bild im Sensorkoordinatensystem 
Range-Azimut 
y = \ y \ e ^  . 
(a) Aufnahme einer SAR-Szene (b) Schnitt entlang einer Zeile des Interferogramms 
Abb. 5.2: InSAR-Aufnahmegeometrie. Si ,  S2: Satellitenpositionen bei der Aufnahme einer Zeile, Hsat: 
HÃ¶he des Referenzsatelliten, B: Basislinie, a: Neigung der Basislinie, R: Entfernung zum Bodenpunkt P, 0: 
Blickwinkel, 50: WinkelÃ¤nderun auf Grund der Topographie, 7:  lokaler Einfallswinkel. 
Im Gegensatz zu optischen Verfahren wird neben der Information Ã¼be die IntensitÃ¤ des rÃ¼ck 
gestreuten Impulses \y\ (Amplitudenbild) auch die Phase il) des Signals aufgezeichnet. Die Phase 
eines Bildelements wird von der geometrischen Entfernung R zum Sensor und dessen WellenlÃ¤ng 
A sowie den RÃ¼ckstreueigenschafte bestimmt, 
D a  die Anzahl ganzer WellenlÃ¤nge in R nicht aufgelÃ¶s werden kann, handelt es sich um eine 
relative GrÃ¶Â§ Messbar sind nur Unterschiede zwischen benachbarten Elementen. Der als Objekt- 
phase bezeichnete Anteil Gobj ergibt sich dabei aus der Ãœberlagerun der Phasen aller streuenden 
Elemente innerhalb der entsprechenden FlÃ¤ch an der ErdoberflÃ¤ch und ist somit eine zufallige 
GrÃ¶Â zwischen 0 und 27r. 
Bei der interferometrischen Bearbeitung wird die Phaseninformation zweier SAR-Aufnahmen des 
gleichen Gebietes gemeinsam ausgewertet. Nach der rÃ¤umliche Anpassung beider Bilder aufein- 
ander (Koregistrierung) wird der komplexe Wert des ersten Bildes mit dem konjugiert komplexen 
des zweiten multipliziert 
Y~Y; = blhl e2( t f l -^2)  , (5.8) 
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so dass die Phaseninformation des entstehenden Interferogramms die Differenz der beiden Einzel- 
phasen darstellt. Diese Phasendifferenz wird als interferometrische Phase bezeichnet 
Wenn sich die Aufnahmebedingungen beider DatensÃ¤tz nicht wesentlich voneinander unterschei- 
den, entfÃ¤ll die konstante Objektphase bei der Differenzbildung. Die Differenz enthÃ¤l dann le- 
diglich Informationen Ã¼be Geometrieunterschiede, sowohl im Orbit als auch am Boden. Diese 
Konstanz der Aufnahmebedingungen wird mit Hilfe der KohÃ¤ren beschrieben. Sie ist ein MaÂ fÃ¼ 
die QualitÃ¤ des Interferogramms und kann aus den SAR-Daten geschÃ¤tz werden (Hanssen, 2001) 
Es  gibt mehrere Faktoren, die zu einer Dekorrelation der Radarsignale fÃ¼hre kÃ¶nnen Neben dem 
durch das SAR-System selbst verursachten sog. thermischen Rauschen und eventuell durch die Pro- 
zessierung eingefÃ¼hrte Dekorrelation sind vor allem die rÃ¤umlich und die zeitliche Dekorrelation 
zu nennen. Die rÃ¤umlich Dekorrelation ergibt sich durch unterschiedliche Einfallswinkel, wenn bei- 
de Aufnahmen eines Interferogramms von rÃ¤umlic getrennten Positionen aufgenommen wurden. 
J e  grÃ¶Â§ die rÃ¤umlich Basislinie, um so mehr unterscheiden sich die RÃ¼ckstreueigenschafte beider 
Aufnahmen. Die kritische BasislinienlÃ¤nge bei der mit vollstÃ¤ndige Dekorrelation des Interfero- 
gramms zu rechnen ist, liegt fÃ¼ ERS-112 bei 1100 m, hÃ¤ng aber zusÃ¤tzlic von der GelÃ¤ndeneigun 
a b  (Hanssen, 2001). Ein weiterer basislinienabhÃ¤ngige Effekt, der die Korrelation beeintrÃ¤chtigt 
ist die Volumenstreuung. In AbhÃ¤ngigkei der elektromagnetischen Eigenschaften des Untergrun- 
des wird das Radar-Signal nicht vollstÃ¤ndi an der OberflÃ¤ch reflektiert, sondern dringt ein und 
wird an internen GrenzflÃ¤che zurÃ¼ckgestreut FÃ¼ die Trockenschneezone GrÃ¶nland ergab eine 
Untersuchung mit ERS-Tandemdaten eine Eindringtiefe von 27 m (Hoen und Zebker, 2000). Durch 
die damit verbundene Volumenstreuung verringert sich die kritische Basislinie fÃ¼ Anwendungen 
auf EisoberflÃ¤che auf etwa 300 m. 
Die zeitliche Abnahme der Korrelation hÃ¤ng vor allem vom OberflÃ¤chenty ab. Da bereits VerÃ¤nde 
rungen in der GrÃ–6enordnun der WellenlÃ¤ng (wenige cm) zum Verlust der Korrelation fÃ¼hren 
kÃ¶nne vegetationsbedeckte Gebiete schon nach kÃ¼rzeste Zeit durch WindeinflÃ¼ss dekorreliert 
sein. Eine funktionale Beschreibung der zeitlichen Dekorrelation ist bisher nicht gelungen. Neben 
einer graduellen Abnahme kÃ¶nne meteorologische Prozesse wie Schmelzen, Regen oder Windein- 
fliisse zu einem Korrelationsverlust fÃ¼hren Ein weiterer limitierender Faktor ist die GrÃ–Benordnun 
der Deformation der OberflÃ¤che Die Deformation muss stets klein im Vergleich zur AuflÃ¶sun sein, 
um eine gleichartige Ãœberlagerun der Elementarstreuer innerhalb eines Pixels zu gewÃ¤hrleiste und 
damit die VernachlÃ¤ssigun der unbekannten Objektphase zu rechtfertigen. Desweiteren darf der 
Deformationsgradient zwischen benachbarten Pixeln 27r 28,3 m m  nicht Ã¼berschreiten d a  sonst 
die eindeutige Phasenzuordnung verloren geht. Letztgenannte Effekte schrÃ¤nke die Nutzung der 
Interferometrie in den Randgebieten der Antarktis mit hohen FlieBgeschwindigkeiten auf weni- 
ge Tage ein. Im Inneren der Antarktis hingegen ist eine interferometrische Auswertung Ã¼be eine 
Zeitbasis von 70 Tagen hinweg mÃ¶glic (Kwok u.a., 2000). 
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5.2.2 EinflussgrÃ¶i3e auf die interferometrische Phase 
Die interferometrische Phase 4, die Differenz der Phasenwerte beider Aufnahmen, ist ein Mai3 fÃ¼ 
die Differenz der Entfernungen beider Sensoren vom entsprechenden Bodenpunkt 
Um ein Interferogramm auswerten zu kÃ¶nnen mÃ¼sse die Satellitenpositionen bekannt sein, von 
denen aus die Daten aufgenommen wurden. Eine Quelle fÃ¼ ERS-Bahndaten ist das Delft Inst i tute  
for Earth-Oriented Space Research DEOS, das prÃ¤zis Orbits fÃ¼ ERS-1 und ERS-2 berechnet und 
frei zugÃ¤nglic macht (DEOS, 2000a:b). Die Genauigkeit der Bahndaten liegt nach Scharroo u.a. 
(1998) fÃ¼ die radiale Komponente bei 5 Cm. FÃ¼ die weniger genau bestimmbare, fÃ¼ die Interfe- 
rometrie aber wichtigere Komponente quer zur Flugrichtung wird eine Standardabweichung von 
15cm angegeben. Aus den Bahninformationen wird die Basislinie zwischen den Aufnahmepositio- 
nen der Satelliten berechnet. Zur Veranschaulichung wird diese Basislinie in eine Komponente in 
Blickrichtung und eine senkrecht dazu zerlegt (siehe Abb. 5.2) 
Unter der Annahme, dass die Strahlen von beiden Aufnahmepunkten aus parallel verlaufen, kann die 
Range-Differenz AR mit der Komponente der Basislinie in Blickrichtung Bu gleichgesetzt werden. 
Die interferometrische Phase ergibt sich dementsprechend aus GI. 5.12 zu 
Allein die Ã„nderun des Blickwinkels von near  range nach far  Tange bewirkt eine Ã„nderun der 
Streckendifferenz, so dass sich eine PhasenÃ¤nderun ergibt. Im Interferogramm entstehen dadurch 
parallele Interferenzlinien, d a  die Phasenanderung im Normalfall grÃ¶Â§ als 2 T ist. Der Blickwinkel 
Oo kann fÃ¼ jede beliebige Referen~fl~che,  z. B. ein Erdellipsoid, berechnet werden. 
Mit Kenntnis der Basislinie kann demzufolge der Effekt des Referenzellipsoids berechnet und das 
Interferogramm damit reduziert werden. 
Eine Ã„nderun der Range-Differenz und damit der interferometrischen Phase kann von weiteren Ef- 
fekten hervorgerufen werden. Zu nennen seien die Topographie, Deformationen in der Zeit zwischen 
den beiden Aufnahmezeitpunkten sowie ~ n d e r u n g e n  der Ausbreitungsbedingungen in TroposphÃ¤r 
und IonosphÃ¤r 
dl = $0 + dltopo + dldef + $tropo + dliono , (5.14) 
Diese Effekte sollen im Folgenden nÃ¤he betrachtet werden. 
5.2.2.1 T o p o g r a p h i e  
Ein Punkt der HÃ¶h HP hat nun gegenÃ¼be inem Punkt  auf dem Referenzniveau einen verÃ¤nderte 
Blickwinkel 00 + 68 (Abb. 5.2). Die Ableitung von Gl. 5.13 nach 0 fÃ¼hr auf die AbhÃ¤ngigkei der 
Streckendifferenz vom Blickwinkel, 
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Zur Ableitung der Ã„nderun der HÃ¶h in AbhÃ¤ngigkei des Blickwinkels kann die HÃ¶h des Satelliten 
Å¸be dem Referenzniveau herangezogen werden, 
Hsat = Rl COS 00 
Die Ableitung von Gl. 5.16 fÃ¼hr auf den gewÃ¼nschte Zusammenhang zwischen der HÃ¶h HP eines 
Punktes und der Ã„nderun des Blickwinkels gegenÃ¼be dem der ReferenzflÃ¤ch (Haussen, 2001), 
Durch Einsetzen von Gl. 5.17 und 5.12 in Gl. 5.15 ergibt sich die interferometrische Phase auf 
Grund der HÃ¶h HP eines Punktes Å¸be dem Referenzellipsoid 
47TB10 
Â¥top = ARi sin 00 HP , 
Je nach Anwendung handelt es sich bei der Topographie um das gesuchte Signal oder um einen 
StÃ¶reinfluss Bei der Bestimmung von Deformationen muss der Einfluss der Topographie reduziert 
werden. 
Zur Beschreibung der HÃ¶hen-SensitivitÃ eines Interferogramms wird meist die HÃ¶henmehrdeutig 
keit herangezogen. Diese gibt an, wie groÂ der HÃ¶henunterschie ist, der einen Phasenunterschied 
von 2 TT verursacht \Ri sin 00 
Hz, = 1 
2.510 l 
Je  grÃ¶Â§ die Basislinie, desto kleiner ist die HÃ¶henmehrdeutigkei und folglich umso grÃ¶Â§ der 
Einfluss der Topographie in einem Interferogramm. 
5.2.2.2 Deformation der OberflÃ¤ch 
Eine Deformation der aufgenommenen OberflÃ¤ch in der Zeit zwischen den Aufnahmezeitpunkten 
der beiden SAR-Szenen, die zu einem Interferogramm zusammengefÃ¼hr werden, hat eine direkte 
Ã„nderun der interferometrischen Phase zur Folge und ist unabhÃ¤ngi von der Basislinie 
47T 
d e f  = -DP , A (5.20) 
Die Ã£Deformationsmehr'de~tigkeitl hÃ¤ng nur von der WellenlÃ¤ng des Signals ab und betrÃ¤g fÃ¼ 
ERS-Interferogramme 28,3 mm in Blickrichtung des Satelliten 
Zu beachten ist dabei, dass das aus dem Interferogramm ableitbare Deformationssignal D die Pro- 
jektion der tatsÃ¤chliche Deformation auf die Blickrichtung des Satelliten ist. Die Rekonstruktion 
des dreidimensionalen Verschiebungsvektors ist daher aus einem Interferogramm ohne Zusatzinfor- 
mationen nicht mÃ¶glich 
Eine MÃ¶glichkei der vollstÃ¤ndige Bestimmung dieses Vektors bestÃ¼nd in der Kombination von 
drei Interferogrammen, aufgenommen aus drei Verschiedenen Richtungen, die jeweils die Projek- 
tion der Verschiebung auf diese Richtung liefern und somit drei unabhÃ¤ngig Komponenten der 
Deformation darstellen. Auf Grund der Bahngeometrie gibt es jedoch fÃ¼ jedes Gebiet nur Be- 
obachtungen des aufsteigenden (ascendzng) und des absteigenden (descendzng) Bahnbogens, deren 
Schnittwinkel in AbhÃ¤ngigkei der geographischen Breite variiert. Eine gemeinsame Auswertung 
von Interferogrammen verschiedener Satelliten ist prinzipiell mÃ¶glich wÃ¼rd auf Grund Ã¤hnliche 
Orbitkonfigurationen der Satelliten (siehe Tab. 5.1) jedoch zu schleifenden Schnitten fÃ¼hren So- 
mit muss auf externe Zusatzinformationen zurÃ¼ckgegriffe werden, um die Deformation vollstÃ¤ndi 
beschreiben zu kÃ¶nnen Die Vorgehensweise unterscheidet sich dabei je nach Anwendung. 
Die Fl ieBbewegung des Eises wird meist aus der Kombination zweier Interferogramme von auf- 
und absteigender Bahn bestimmt. Die Phasen (pg und 4;: ergeben sich aus den Projektionen der 
Geschwindigkeitsanteile V^,  VE und vu in Nord- und Ostrichtung bzw. HÃ¶h fÃ¼ die Zeitdifferenz 
At  zwischen den jeweiligen Aufnahmen. ZusÃ¤tzlic muss Ã¼be die vertikale Bewegungskomponente 
verfÃ¼g werden. Eine Ã¼blich Annahme ist dabei die des oberflÃ¤chenparallele FlieÃŸens 
47rAt @&, = -(U  ^ cos A  ^ sin F + V^ sin Am sin qasc - VTJ cos V^) A (5.22) 
47rAt & = -(V^ cos A^ sin + V^ sin A^ sin ?7des - vu cos ^ 7des) A (5.23) 
Eine Voraussetzung fÃ¼ die Anwendung dieses Verfahrens ist ein stationÃ¤re FlieÃŸverhalten das 
sich zwischen der Aufnahme des auf- bzw. absteigenden Interferogramms nicht verÃ¤nder hat.  Wei- 
terhin werden vertikale Bewegungskomponenten auf Grund von Akkumulation (Submergenz) bzw. 
Ablation (Emergenz) vernachlÃ¤ssigt Nach Reeh u.a. (1999) kann die VernachlÃ¤ssigun vor allem 
in1 Ablationsgebiet bei groÃŸe Ablationswerten zu systematischen Fehlern fÃ¼hren die Ã¼be dem 
Genauigkeitspotential der SAR-Interferometrie liegen. 
Auf Grund der Verteilung der Empfangsstationen fÃ¼ ERS-112-Daten liegen in einigen Regionen der 
Antarktis nur Daten einer Blickrichtung vor. Dann mÃ¼sse zusÃ¤tzlic zum Interferogramm zwei Be- 
dingungen eingefÃ¼hr werden. Dazu kann aus der Annahme des oberflÃ¤chenparallele FlieÃŸen auch 
die horizontale FlieÃŸrichtun berechnet werden, wodurch Ã¼be die FlieÃŸrichtun verfÃ¼g ist. Alter- 
nativ kann die FlieÃŸrichtun entweder aus FlieÃŸlinie im Amplitudenbild oder aus externen Quellen, 
wie beispielsweise der ADD (siehe Abb. 2.1) abgeleitet werden. Die Projektion der Flieflgeschwin- 
digkeit auf die Blickrichtung des Satelliten ergibt sich aus der Differenz zwischen Blickrichtung Asat 
des Satelliten und FlieÃŸrichtun Aflow des Eises sowie der Differenz aus Einfallswinkel 7 des Signals 
und Neigung o'g1',, der EisoberflÃ¤ch in Blickrichtung 
Zur Ableitung von geze i tenbeding ten  Deformat ionen  ist unter der Annahme, dass nur vertikale 
Deformationen auftreten, ein einzelnes Interferogramm ausreichend. Der vertikale Deformationsbe- 
trag ist auf die Blickrichtung des Satelliten projiziert und kann mit Hilfe des Einfallswinkels 7 
berechnet werden 
47i dtide = T Ah cos V . (5.26) 
Ã¼berlager sich in einem Gebiet gezeitenbedingte Vertikalbewegungen mit FlieÃŸbewegungen wie es 
fÃ¼ Schelfeise und schwimmende Gletscherzungen der Fall ist, reicht ein Interferogramm nicht aus, 
um die Signale zu trennen. Unter der Annahme eines zeitlich konstanten FlieÃŸverhalten entfÃ¤ll 
dessen Einfluss bei der Differenzbildung zweier Interferogramme, so dass nur das zeitlich variable 
vertikale Signal in den Doppeldifferenzen enthalten ist. 
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5.2.2.3 AtmosphÃ¤r  
Auf dem Weg des Signals vom Satellit zum Bodenpunkt bewirken Anderungen der Brechzahl 7V 
der AtmosphÃ¤r infolge der Ã„nderun der Ausbreitungsgeschwindigkeit auch PhasenÃ¤nderungen 
Da die Radar-Satelliten mit Ã¤hnliche Frequenzen arbeiten wie die GPS-Satelliten, sind die phy- 
sikalischen Zusammenhange die gleichen (siehe Kap. 5.1.2). Ein Unterschied ergibt sich aus dem 
feststehenden und zudem kleinen Blickwinkel, unter dem die SAR-Signale ausgesandt werden. Da- 
durch ist einerseits der Einfluss der SignalkrÃ¼mmun vernachlÃ¤ssigbar andererseits kann fÃ¼ die 
Umwandlung von vertikaler in schrage LaufzeitverzÃ¶gerun die Grundform 5.5 verwendet werden 
Ein weiterer wichtiger Unterschied besteht darin, dass die Radar-Satelliten derzeit nur mit einer 
Frequenz arbeiten und die ionospharische Refraktion demzufolge nicht eliminiert werden kann. Der 
Gesamteffekt ergibt sich aus der Integration der Brechzahl N und setzt sich aus einem trockenen, 
feuchten, flÃ¼ssige und einem ionosphÃ¤rische Anteil zusammen (Hanssen, 2001), 
47r R d  6 ,5  1 ,4  47r m3 TBC 
= - ( ~ O - ~ K ~ P ~  + -PWV+ -PLW)  - 40,28 -- A ~ O S  7 gm mm mrn A COS Viono s2 f 2  . (5.29) 
Bei den drei tropospharischen Komponenten erfolgt die Umrechnung von Refraktion im Zenit auf 
die Signalrichtung mit dem Einfallswinkel am Punkt. Der trockene Anteil wird unter Nutzung des 
Koeffizienten K l  aus GI. 5.3, der spezifischen Gaskonstanten Rd von Luft und der lokalen Schwere 
gm aus dem Oberflachendruck PP berechnet. Es ergibt sich der schon bekannte Wert um 2,3m. 
Feuchter und flÃ¼ssige Anteil kÃ¶nne mit Hilfe des Wasserdampfgehalts (precipitable water  vapor) 
P W V  bzw. des Gehalts an flÃ¼ssige Wasser (precipitable liquid water) PLW parametrisiert werden. 
Die ionospharische Refraktion hangt, wie schon in Kap. 5.1.2 beschrieben, von der Anzahl freier 
Elektronen und der Frequenz des Signals ab. Die Umrechnung auf die Ausbreitungsrichtung erfolgt 
hier mit dem Einfallswinkel qono, unter dem das Signal in die IonosphÃ¤r eindringt (Hanssen, 2001). 
Eine Variation eines dieser Parameter zwischen beiden SAR-Aufnahmen innerhalb der SAR-Szene 
fÃ¼hr zu einem atmosphÃ¤rische Signal im Interferogramm. 
Die grÃ¶Bt Variabilitat der LaufzeitverzÃ¶gerun in der TroposphÃ¤r  liefert der Wassergehalt in 
gasfÃ¶rmige und flÃ¼ssige Form. Verschiedene Studien haben das Potential der SAR-Interferometrie 
zur Messung des Wasserdampfgehalts der AtmosphÃ¤r gezeigt (Hanssen u.a.,  1999). In der Antark- 
tis sind auf Grund der generell trockenen Luft nur geringe Beitrage zu erwarten. LuftdruckÃ¤nde 
rungen haben in der GrÃ¶Benordnun einer SAR-Szene meist einen graduellen Charakter. Sie sind 
damit nicht von anderen FehlereinflÃ¼sse trennbar und werden beispielsweise durch die Korrektion 
von Orbitfehlern mit eliminiert. Die SensitivitÃ¤ der Refraktion gegenÃ¼be TemperaturÃ¤nderunge 
ist nur gering (Hanssen, 2001). 
Die Refraktion des Mikrowellensignals in der IonosphÃ¤r  stellt eine Beschleunigung dar. Der Ef- 
fekt ist frequenzabhÃ¤ngi und kann fÃ¼ C-Band-WellenlÃ¤nge Werte bis 1,5 m erreichen (Hanssen, 
2001). Auch hier gilt, dass nur Variationen innerhalb der SAR-Szene zwischen den beiden Auf- 
nahmen das Interferogramm beeinflussen. Eine erhÃ¶ht Variabilitat der Elektronendichte tritt vor 
allem in der Polarlichtzone auf und Ã¤uBer sich im Interferogramm durch wellenfÃ¶rmig PhasenÃ¤nde 
rungen mit einigen Kilometern WellenlÃ¤nge die sich Ã¼be das gesamte Interferogramm erstrecken 
kÃ¶nne (Gray u.a., 2000; Joughin u.a., 1996a). Die beobachteten ionosphÃ¤rische StÃ¶runge wiesen 
Amplituden von etwa 2 mm auf. 
5.2.3 InSAR zur Gezeitenbestimmung in der Antarktis 
Die Eigenschaft der SAR-Interferometrie, flÃ¤chenhaf Deformationen zwischen zwei Zeitpunkten 
bestimmen zu kÃ¶nnen macht sie zu einem geeig~~eten Werkzeug zur Untersuchung der Aufsetzzone 
von Schelfeisen und Gletscherzungen. Durch die gezeitenbedingte HÃ¶henanderun des schwimmen- 
den EiskÃ¶rper gegenÃ¼be dem aufliegenden zeichnet sich die Aufsetzzone im Interferogramm als 
Band paralleler Interferenzstreifen ab (Abb. 5.3 b). Der landseitige Beginn dieser Deformationszone 
entspricht dem Punkt F in Abb. 4.6 und kann durch Anpassung von GI. 4.44 auf Profilen Ã¼be die 
Aufsetzzone mit einer Genauigkeit von besser als 100 m bestimmt werden (Rignot, 1996). 
Voraussetzung hierfÃ¼ ist, dass das Interferogramm nur noch gezeitenbedingte Verschiebungen 
enthalt und alle anderen EinflÃ¼ss korrigiert oder ausgeschlossen sind. Die Topographie wird Ã¼bli 
cherweise unter Nutzung eines DHMs reduziert (siehe Kap. 2.4). Der Phasenanteil der horizonta- 
len Fliefibewegung kann durch die Differenzbildung von zwei Interferogrammen, idealerweise des 
gleichen Tracks, eliminiert werden. Der Einfluss der in Kap. 5.1.3 beschriebenen periodischen Ge- 
schwindigkeitsÃ¤nderunge wird dabei vernachlÃ¤ssigt dÃ¼rft sich aber hauptsÃ¤chlic als grofiflachi- 
ger Gradient im Interferogramm bemerkbar machen (Rabus und Lang, 2002). Im Folgenden seien 
einige Beispieluntersuchungen ohne Anspruch auf VollstÃ¤ndigkei aufgefÃ¼hrt 
(a) Amplitudenbild (b) Doppeldifferenz-Interferogramm 
Abb. 5.3: Aufsetzzone des Mertz-Gletschers. Das Doppeldifferenzinterferogramm von AprilIMai 1996 (Track 
158, ERS-2-Orbit 5523, ERS-1-Orbit 25196; Track 430, ERS-2-Orbit 5294, ERS-1-Orbit 24967) lÃ¤ss die 
Aufsetzzone deutlich hervortreten. Das vertikale Differenzsignal von 32 cm setzt sich aus den Gezeiten und 
dem inversen Barometereffekt zusammen (Legrbsy u.a., 2004). 
Interferometrische Analysen von ERS-Daten des Pine-Island-Gletschers (lOOOW, 75's) zwischen 
1992 und 1996 fÃ¼hrte zur Aufdeckung eines RÃ¼ckzug der Aufsetzlinie um l , 2  km/a (Rignot, 
1998). Im Fall eines sehr flachen Untergrundes kann auch die Vertikalbewegung auf Grund der 
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Gezeiten eine VerÃ¤nderun der Lage der Aufsetzzone bewirken. Am Potsdamgletscher (11Â°0  70Â°S 
beispielsweise befindet sich die Aufsetzzone bei Hochwasser etwa 5 km weiter landeinwÃ¤rt als bei 
Niedrigwasser (Metzig u.a., 2000). 
In neueren Untersuchungen wird das Deformationsverhalten in der Aufsetzzone mit verfeinerten 
Modellen analysiert. Rabus und Lang (2002) untersuchen anband eines zweidimensionalen Finite- 
Elemente-Modells den Einfluss von variabler Eisdicke und gekrÃ¼mmte Verlauf der Aufsetzzone 
auf die abzuleitenden Parameter Lage der Aufsetzlinie, Eisdicke und Tidenhub. Dabei werden die 
Fehler abgeschÃ¤tzt die durch VernachlÃ¤ssigun dieser Besonderheiten und Anwendung des Modells 
eines elastischen Balkens auftreten. Mit dem einfachen Modell lassen sich beispielsweise konve- 
xe Formen der Aufsetzlinie selbst bei Krunimungsradien in der GrÃ¶Benordnun der Eisdicke gut 
approximieren und die Lage der Aufsetzlinie damit zuverlÃ¤ssi bestimmen. Die Anwendung des ver- 
einfachten Modells auf Buchten der Aufsetzlinie bewirkt dagegen wesentlich grÃ¶Ber Abweichungen 
der geschÃ¤tzte Position der Aufsetzlinie. 
Eine zweidimensionale Betrachtungsweise ist vor allem bei kompliziertem Verlauf der Aufsetzlinie 
notwendig. So kÃ¶nne Schmeltz u.a. (2002) die Aufsetzzone des David-Gletschers (163'0, 75,3OS) 
mit Hilfe eines Modells einer elastischen Platte gut approximieren. Auf dem 3 000m dicken und 
nur 14 km breiten Gletscher vollzieht sich der Ubergang von aufliegendem zu frei schwimmendem 
Eis auf einer LÃ¤ng von 30 km. 
Weit,erhin ergab die Anpassung des Modells an das Deformationsverhalten bei verschiedenen Ge- 
zeitenauslenkungen unterschiedliche Werte fÃ¼ den ElastizitÃ¤tmodu E. Dies deutet. auf visko- 
plastische Deformation hin. Elastische Modelle kÃ¶nne demzufolge den Verlauf der Deformation 
innerhalb der Aufsetzzone beschreiben, die Ableitung elastischer Parameter ist jedoch kritisch zu 
hinterfragen (Schmeltz u.a., 2002). 
Neben der Lage der Aufsetzlinie oder genauer der Scharnierlinie (Kap. 4.6) kann der HÃ¶henunter 
schied zwischen den beiden bzw. den vier Zeitpunkten, die das (Doppel-)Differenz-Interferogramm 
bilden, bestimmt werden. Dieser HÃ¶henunterschie setzt sich aus der Differenz der Gezeiten und 
dem inversen Barometer-Effekt auf Grund der Luftdruckdifferenz zwischen den Aufnahmen zu- 
sammen. Der Einsatz der SAR-Interferometrie zur Ableitung von Gezeitenparametern ist bei den 
gegenwÃ¤rtige Satellitenmissionen durch die Bahnkonfiguration beschrÃ¤nkt Wie schon in Kap.  4.2.4 
ausgefÃ¼hrt bewirkt eine sonnensynchrone Satellitenbahn, dass alle Tiden, deren Frequenzen nahe 
an Vielfachen von einem Tag liegen, immer mit (fast) der gleichen Phase beobachtet. werden. Damit 
kann die Amplitude dieser Tiden nicht bestimmt werden. Den grÃ–Bte Anteil am HÃ¶henunterschie 
in einem ERS-Tandem-'Interferogramm besitzen somit im Allgemeinen die grÃ¶Bte Mond-Tiden 
Oi und M2. Wenn mit Daten derzeitiger Satellitenmissionen auch keine Gezeiten direkt analysiert 
werden kÃ¶nnen so sind sie doch zur Validierung von Ozeangezeitenmodellen geeignet. 
Auf den groÂ§e Schelfeisen Filchner-Ronne- und Ross-Schelfeis ergeben sich auf Grund der Aus- 
dehnung unterschiedliche Gezeitenauslenkungen. Deshalb werden sich die Schelfeise auÂ§erhal der 
Aufsetzzone nicht als starre Platte mit den Gezeiten auf und ab bewegen, sondern sich verwinden. 
Diese Deformation kann gleichfalls mit Hilfe der SAR-Interferometrie bestimmt werden. So wurden 
beispielsweise Doppeldifferenz-Interferogramme in langen Streifen Ã¼be die gesamte Eisfront des 
Filchner-Ronne-Schelfeises berechnet (Rignot u.a., 2000). Dabei konnte eine groorÃ¤umig Uberein- 
stimmung zwischen Ozeangezeitenmodellen und der interferometrisch beobachteten Deformation 
festgestellt werden, wenn der inverse Barometer-Effekt berÃ¼cksichtig wurde. 
54 5.3. GEZEITENGRAVIMETRIE 
5.3 Gezeitengravimetrie 
Das Grundprinzip der Gravimetrie besteht in der Beobachtung einer Probemasse, die dem Schwe- 
refeld der Erde ausgesetzt ist. Ziel der Gezeitengravimetrie ist die Bestimmung der zeitlichen Ande- 
rung dieses Potentialfeldes. 
5.3.1 Instrumente 
Es gibt zwei wesentliche AusfÃ¼hrunge von Gravimetern zur Gezeitenregistrierung, Federgravimeter 
und supraleitende Gravimeter. 
S u p r a l e i t e n d e  G r a v i m e t e r  sind wegen ihrer hohen AuflÃ¶sun (< 0,OlpGal = 1 0 1 l g ) ,  dem 
geringen Rauschniveau und einer kleinen Drift.rate (< 5pGal/a) vor allem fÃ¼ Beobachtungen 
des Langzeitverhaltens geeignet (Torge, 1989). In der Antarktis wird seit 1993 ein supraleitendes 
Gravimeter in der japanischen Station Syowa betrieben (Sato u.a., 1995; Nawa u.a., 2003). Dieser 
Gravimetertyp soll hier nicht weiter betrachtet werden. 
Federgrav imeter  nutzen die rÃ¼ckfÃ¼hren Kraft einer Feder zur Kompensation der Schwerkraft. 
Es wird zwischen linearen und astasierten Systemen unterschieden, wobei letztere eine erhÃ¶ht 
Empfindlichkeit besitzen. 
Abb. 5.4: Prinzip eines Federgravimeters. (a) Torsionsfederwaage - Askania-Gravimeter, (b) verallgemei- 
nertes Seismometerprinzip - LaCoste-Romberg-Gravimeter (nach Torge, 1989; Graf, 1967). 
Ein Beispiel fÃ¼ ein lineares Gravimeter ist das Askania-Gravimeter (ab Askania GS4). Es funktio- 
niert nach dem Prinzip einer Torsionsfederwaage (Abb. 5.4 a).  Eine zweite Feder (die Kompensati- 
onsfeder) dient bei einer Schwereanderung der RÃ¼ckfÃ¼hru der Probemasse in die Ausgangslage. 
Die dabei auftretende Auslenkung stellt die MessgrÃ¶fi dar. 
Astasierte Systeme sind zum Beispiel Gravimeter nach dem verallgemeinerten Seismometerprinzip. 
Ein oft genutzter Vertreter dieses Prinzips ist das LaCoste&Romberg-Gravimeter (Abb. 5.4 b). Der 
Messbereich, in dem Feder- und Schwerkraft annÃ¤hern gleich sind, wird durch die Konstuktions- 
weise vergrofiert und damit die Empfindlichkeit des Systems gesteigert (Torge, 1989). 
Altere GerÃ¤t besafien oft einen photoelektrischem Abgriff. Heute kommen meist Feedback-Systeme 
zum Einsatz. Die Standardabweichung der stÃ¼ndliche Werte verbesserte sich von & 5pGal  fÃ¼ 
Askania-Gravimeter mit photoelektrischem Abgriff auf 4~ 0 , 5  pGal fÃ¼ LaCoste&Romberg-Gerate 
mit Feedback-Systemen (Torge, 1989). 
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5.3.2 EinflussgrÃ¶f3e a u f  G r a v i m e t e r m e s s u n g e n  
Gravimeter sind integrierende Messsysteme und reagieren auf eine Vielzahl von Effekten. J e  nach 
Ziel und Art der Messungen sind diese Effekte entweder das gesuchte Signal, mÃ¼sse korrigiert bzw. 
modelliert werden oder kÃ¶nne durch geeignete MaÂ§nahme ausgeschlossen bzw. in ihrer Wirkung 
minimiert werden. 
In Tab. 5.2 sind die fÃ¼ eine stationÃ¤r Gravimetermessung relevanten Effekte aufgefÃ¼hrt Lang- 
zeitige Anderungen der Schwerebeschleunigung durch interne Effekte (z. B. Verlagerung des Erd- 
kerns, Ã„nderun der Erdfigur, Massenverlagerungen im Erdinnern) und externe EinflÃ¼ss (z. B. 
Ã„nderun der Rotationsgeschwindigkeit der Erde) sollen hier nicht betrachtet werden, d a  sie bei 
mehrmonatigen Erdgezeitenbeobachtungen nur schwer von einem instrumentellen Gravimetergang 
(siehe unten) getrennt werden kÃ¶nnen 
Tab. 5.2: EinflussgrÃ¶Â§ auf eine stationÃ¤r Gravimetermessung (nach Becker, 1984). 
Effekt 1 GrÃ¶Benordnun 1 GegenmaBnahme 
Kurzperiodische Ã„nderunge in q 
LuftdruckÃ¤nderunge 
Temperaturanderung 















nichgravitative EinflÃ¼ss auf das Gravimeter 
< 200 pGal 
< 3 pGal 
bei Dozean >I00 km 
- 4 pGal/hPa 





5.3.2.1 G r a v i t a t i v e  EinflÃ¼ss 
Neben den hier im Mittelpunkt stehenden GezeiteneinflÃ¼sse (Erd- und Auflastgezeiten. siehe Kap. 
4.3 und 4.4) besitzen auch verschiedene meteorologische Prozesse eine gravitative Wirkung. Den 
grÃ¶Bte Einfluss haben Luf tdruckÃ¤nderungen  Die Ã„nderun der Verteilung der Luftmassen 
bewirkt selbst eine Gravitation, die durch den Effekt einer Bouguer-Platte approximiert werden 
kann 
= -2 G spatm . (5.30) 
Mit dem Zusammenhang zwischen Luft,druckanderung SPatm und DichteÃ¤nderun 5patm 
kann der direkte Effekt einer LuftdruckÃ¤nderun dPatm dargestellt werden als (Torge, 1989) 
Der Druck der aufliegenden Luftmassen erzeugt zudem eine Deformation, die analog zu den 
Ozeanauflasten wiederum ein Deforinati~nspotenti~l hervorruft. Die GrÃ¶fl des Deformationsef- 
fektes ist jedoch von der GrÃ¶fl des Luftdruckanomaliefeldes abhÃ¤ngig Je  grofler der Radius des 
durchziehenden Druckfeldes, um so grofler, weil weitrÃ¤umiger ist der Deformationseffekt. Damit 
ergibt sich sowohl eine Frequenz- als auch eine ZeitabhÃ¤ngigkei des Effektes. 
Der in Strenge berechenbare Einfluss einer punktfÃ¶rmige Auflast ergibt dgf'm = 0,04 dPatm 
(Lederer und Zeman, 2000). Der Gesamteffekt unter der Annahme einer punktfÃ¶rmige atmosphÃ¤ri 
schen Auflast ergibt demnach 
FÃ¼ groflrÃ¤umiger Druckfelder vergroflert sich der Deformationseffekt. Das Standard-Regressions- 
Modell (I.A.G. Resolution No, 9, 1983) betrÃ¤g 
Die Bestimmung eines lokalen Regressionskoeffizienten ist jedoch der Nutzung dieses allgemeinen 
Modells vorzuziehen (Torge, 1989). Durch einen empirisch bestimmten Regressionskoeffizienten 
kÃ¶nne 70 bis 90 % des Effektes korrigiert werden (Jentzsch und Kroner, 1999). 
Die AbhÃ¤ngigkei des Regressionskoeffizienten von der rÃ¤umliche Ausdehnung der  Luftmas- 
senstÃ¶run kann durch eine frequenzabhÃ¤ngig Regressionsfimktion H( f )  berÃ¼cksichtig werden 
(Warburton und Goodkind. 1977). Dazu wird nach der Bestimmung der Gezeitenparameter ei- 
ne Kreuzspektralanalyse zwischen den gezeitenfreien Residuen und dem lokalen Luftdruck durch- 
gefÃ¼hr (Neumeyer, 1995) 
mit den SchÃ¤tzunge der Kreuzspektraldichte Gxy (f)  und der Autospektraldichte G= ( f )  der gezei- 
tenfreien Residuen. Der Betrag der so bestimmten komplexen Ãœbertragungsfunktio entspricht dem 
frequenzabhÃ¤ngige Regressionskoeffizienten. Die Phase wird um 180' schwanken, d a  der Betrag 
der Funktion immer positiv, die Regression aber negativ ist. Diese frequenzabhÃ¤ngig Bestimmung 
der Regression zwischen Luftdruck und Schwere wird vor allem auf die hochgenauen Beobachtun- 
gen von Supraleitgravimetern angewendet. 
Eine alternative Methode der Bestimmung des Luftdruckeinflusses auf Schweremessungen ist die 
Berechnung des direkten Effektes nach Gl. 5.32 sowie des Auflasteffektes der sich Ã¤ndernde Luft- 
massen analog zu Ozeanauflastgezeiten (Kap. 4.4) mit Hilfe von Greenschen Funktionen. Ein Vorteil 
dieser Methode liegt in der vÃ¶llige UnabhÃ¤ngigkei von den Schweremessungen, so dass sicherge- 
stellt ist, dass nur Luftdruckeffekte korrigiert werden. Dazu sind jedoch zeitlich und rÃ¤umlic hoch- 
auflÃ¶send globale Daten oder Modelle Ã¼be die Luftdruckverteilungen nÃ¶tig deren VerfÃ¼gbarkei 
schwierig ist (Jentzsch und Kroner, 1999). Auf Grund des Inversen-Barometer-Effekts (siehe Kap. 
4.2.5) ruft eine LuftdruckÃ¤nderun auf dem Ozean keine AuflastÃ¤nderun hervor. Bei der Berech- 
nung der Luftdruckkorrektion muss demzufolge zwischen Land und Meer unterschieden werden. 
Da der Ã¼berwiegend Teil der OberflÃ¤ch der Antarktis entweder von Eis bedeckt ist oder aus 
anstehendem Fels gebildet wird und k3um flÃ¼ssige Wasser vorhanden ist, spielen Grundwasser- 
spiegelÃ¤nderunge und Bodenfeuchte in der Antarktis faktisch keine Rolle. 
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5.3.2.2 Nich tgrav i ta t ive  EinflÅ¸ss 
Ein Federgravimeter kann auch ohne Ã„nderun der Schwere konstruktionsbedingt eine VerÃ¤nde 
rung der Messwerte liefern. T e r n p e r a t u r Ã ¤ n d e r u n g e  rufen Anderungen der Materia1eigenscha.f- 
ten der Messfeder hervor und kÃ¶nne somit den Messwert verÃ¤ndern Deshalb besitzen die meisten 
Gravimeter (z. B. Askania, LaCostefeRomberg) ein Thermostat, um die Temperatur auf wenige 
Hundertstel Grad konstant zu halten. 
Die Luftfeucht igkei t  scheint ebenfalls einen Einfluss auf Gravimeter zu besitzen. Selbst teinpe- 
raturstabilisierte Gravimeter weisen einen jahreszeitlichen Gang auf, der mit der Luftfeuchtigkeit 
korreliert ist. Es  kann jedoch kein allgemeingÃ¼ltige Zusammenhang zwischen Luftfeuchtigkeit und 
Schwere hergestellt werden. Auch die Phasenbezielsung zwischen beiden GrÃ–Be kann stark variie- 
ren. Gravimeter in einer sowohl temperatur- als auch feuchtigkeitsstabilen Umgebung wiesen jedoch 
keine jahreszeitlichen, nichtgravitativen Schwankungen auf (EI Wahabi u.a., 2000). 
Eine Ã „ n d e r u n  d e s  Luf tdrucks  hat  neben der gravitativen Wirkung (siehe oben) auch ei- 
ne VerÃ¤nderun des Auftriebs des Waagebalkens zur Folge und kann so zusÃ¤tzlic die Messung 
beeinflussen. Dies kann mit AuftriebskÃ¶rper am Waagebalken und vor allem einer luftdichten 
Versiegelung des GerÃ¤te verhindert werden (Graf, 1967). Eine BeschÃ¤digun der Versiegelung 
kann zu verÃ¤nderte Regressionskoeffizienten zwischen Luftdruck und Schwere fÃ¼hren So berich- 
ten E1 Wahabi u.a. (2000) von anomalen Regressionskoeffizienten durch eine nicht mehr ausrei- 
chende Versiegelung zweier LaCostetkRomberg-Gravimeter (fig/SP = -1,882 k O,0032pGal/hPa 
Uccle/Belgien, Sq/SP = -2,015 Â 0,0037pGal/hPa Ã„tnal~tal ien)  
Die meisten Federgravimeter besitzen eine Metall-Feder (Eisen-Nickel-Legierung), die geringfÃ¼gi 
auf Ã„nderunge  d e s  Magnet fe ldes  reagiert (Graf, 1967). Eine Vermeidung des Einflusses solcher 
Ã„nderunge ist bei Gravimetern, die zur Gezeitenbestimmung eingesetzt werden sollen, besonders 
wichtig, da  das Magnetfeld neben sÃ¤kulare Ã„nderunge auch Variationen mit Perioden von einem 
Jahr, 27 Tagen (Periode der Eigenrotation der Sonne) und 24 Stunden aufweist (Cara, 1994). Zur 
Vermeidung dieser Effekte wird die Gravimeterfeder entmagnetisiert bzw. das GehÃ¤us mit einer 
Eisen-Nickel-Legierung abgeschirmt (Torge, 1989). 
Mikroseismik wird durch verschiedenste natÃ¼rlich und kÃ¼nstlich Prozesse hervorgerufen. 
NatÃ¼rlich Ursachen sind beispielsweise Erdbeben, Meeresbrandung und Bodenunruhe. Als kÃ¼nst 
liche Quellen kommen alle Arbeiten in Frage, die Vibrationen verursachen, etwa Fahrzeugverkelsr 
und Generatorenbetrieb, Mikroseismik verursacht vor allem ein hÃ¶here Messrauschen. Die GrÃ¶Â 
des Einflusses liegt nach Torge (1989) bei 0,001. . . 0 .01  pGal und hÃ¤ng von der Eigenfrequcnz 
und der DÃ¤mpfun des Messsystems ab. Durch Filterung kann der Einfluss beseitigt werden. 
Ein technischer StÃ¶reinflus sind Schwankungen  i n  d e r  Energ ieversorgung ,  die eine betrÃ¤cht 
liche Verschlechterung der DatenqualitÃ¤ hervorrufen kÃ¶nnen AbhÃ¤ngi von der Aufzeichnungsart 
des GerÃ¤te kÃ¶nne Schwankungen der Versorgungsspannung zu Schwankungen in den Kalibrie- 
rungskonstanten fÃ¼hren 
FÃ¼hr eine Unterbrechung der Stromversorgung zusÃ¤tzlic zu einem Ausfall der Heizung des 
GerÃ¤tes fÃ¼hr dies neben dem Verlust von Messwerten auch zu einem vÃ¶lli verÃ¤nderte Gang- 
verhalten des GerÃ¤tes das eventuell auch lange nach der Wiederherstellung der Stromversorgung 
noch anhÃ¤lt 
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5.3.2.3 Ins t rumente l le  Effekte  
Das Prinzip der Federgravimeter basiert auf der elastischen Kraft der Messfeder. Die Nulllage einer 
solchen Feder ist jedoch zeitlich nicht konstant. Alterungserscheinungen, elastische und viskose 
Reaktionen der Gravimeterfeder auf externe StÃ¶runge rufen den Gravimetergang hervor. Die oben 
beschriebenen nichtgravitativen EinflÃ¼ss wirken ebenfalls auf den Gravimetergang bzw. lassen sich 
von diesem oft nicht trennen. 
Neben den durch den Gravimetergang beschriebenen langzeitigen Ã„nderunge des Messsystems 
existieren auch abrupte Anderungen, sogenannte SprÃ¼nge die meist durch externe EinflÃ¼sse twa 
ErschÃ¼tterunge ausgelÃ¶s werden. 
5.3.3 Analyse der Daten 
Ziel der Gezeitenanalyse ist die Bestimmung der ~ b e r t r a ~ u n g s f u n k t i o n  zwischen gezeitenerzeugen- 
dem Potential und den Aufzeichnungen der Gezeitengravimeter. Entsprechend Gl. 4.30 sind das 
die Phasen 4; und die Amplitudenfaktoren 5, der einzelnen Tiden. Die theoretischen Amplituden 
der Erdgezeiten At,  die Frequenzen wi und die theoretischen Phasen xi kÃ¶nne nach Kap .  4.1.4 be- 
rechnet werden. Die Auswahl der in der Auswertung anzusetzenden Tiden erfolgt in AbhÃ¤ngigkei 
der LÃ¤ng der Messreihe (siehe Kap. 4.3.2.2). 
Das International Center for Earth Tzdes ICET hat eine Sammlung von Software-LÃ¶sunge zur 
Erdgezeitenanalyse zusammengestellt, zu denen auch das Software-Paket ETERNA (Wenzel, 1996) 
gehÃ¶rt Mit diesem Programm lassen sich verschiedene Beobachtungstypen (U. a. Gezeitenpoten- 
tial, Gezeitenbeschleunigung, Neigungsmessungen, vertikale Verschiebungen) auf der Grundlage 
verschiedener Gezeitenkataloge unter Nutzung der Standardalgorithmen analysieren. Vor der Be- 
stimmung der Gezeitenparameter mÃ¼sse die Beobachtungen jedoch vorverarbeitet werden: Die 
Datenreihe muss auf LÃ¼cke und SprÃ¼ng untersucht und mit Hilfe der Kalibrierungswerte von der 
Aufzeichnungseinheit (je nach Art der Aufzeichnung mm, mV oder Ã„hnliches in die entsprechende 
Einheit umgewandelt werden. 
In der Datenauswertung muss neben den gesuchten Gezeitenparametern auch allen in  Abschnitt 
5.3.2 aufgefÃ¼hrte EinflussgrÃ¶i3e Rechnung getragen werden, um zu verhindern, dass sich diese 
Effekte negativ auf die Gezeitenparameter auswirken. Diese kÃ¶nne durch Erweiterung des funk- 
tionalen Modells (GI. 4.30) in die Ausgleichung einbezogen und parametrisch bestimmt werden. 
Wichtigste Effekte sind dabei der Gravimetergang und der Luftdruckeinfluss, es kÃ¶nne jedoch 
weitere Effekte parametrisiert werden. 
Der G r a v i m e t e r g a n g  wird hÃ¤ufi als Polynom niederer Ordnung modelliert. Wenzel (1996) et- 
wa benutzt dazu Tschebyscheff-Polynome. Eine Alternative zur Modellierung des Ganges ist eine 
Hochpassfilterung der Daten, wenn nur kurzperiodische Tiden (tÃ¤gig halbtÃ¤gig bestimmt werden 
sollen. Das funktionale Modell wird dann auf die gefilterten Beobachtungen angewandt. 
Eine wichtige Forderung bei der Filterung ist die nach der Phasentreue. Durch den Filterprozess 
darf keine Phasenverschiebung eingefÃ¼hr werden. 
Dabei ist die Filtercharakteristik des benutzten Filters von entscheidender Bedeutung, sollen doch 
die Frequenzen der zu bestimmenden Tiden mÃ¶glichs nicht, die anderen mÃ¶glichs vollstÃ¤ndi eli- 
miniert werden. In ETERNA stehen fÃ¼ stÃ¼ndlich Daten neun verschiedene Filter zur VerfÃ¼gung 
Die Filter unterscheiden sich hinsichtlich der FilterlÃ¤ng und demzufolge in der LÃ¤ng der nicht 
auswertbaren ReststÃ¼ck am Beginn und Ende eines Datenblocks. Nach Wenzel (1997a) hat die 
Wahl des Filters keinen signifikanten Einfluss auf die geschÃ¤tzte Parameter, wohl aber auf die 
Genauigkeitsmafle. 
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Der Einfluss von L u f t d r u c k Ã ¤ n d e r u n g e  auf die Schweremessungen kann in ETERNA durch Er- 
weiterung des funktionalen Modells fÃ¼ die ParameterschÃ¤tzun (Gl. 4.30) um einen frequenz- 
unabhÃ¤ngige Regressionskoeffizienten bestimmt werden 
5.3.4 Interpretation von Amplitudenfaktor und Phasenverschiebung der Tiden 
Im Ergebnis der Gezeitenanalyse liegen Amplitudenfaktor und Phasenverschiebung vor, beide im 
Vergleich zu den Gleichgewichtsgezeiten der ausgewÃ¤hlte Tiden. Darin sind sowohl Erdgezeiten 
als auch Ozeanauflastgezeiten enthalten. Beide Effekte basieren auf dem gleichen geophysikalischen 
PhÃ¤nome und besitzen somit den gleichen spektralen Aufbau. Zur Trennung der Effekte sind ver- 
schiedene Annahmen nÃ¶tig Zum einen wird vorausgesetzt, dass die Erdgezeiten keine Phasenver- 
schiebung gegenÃ¼be dem Gezeitenpotential aufweisen. Zum anderen wird der Amplitudenfaktor 
entsprechend dem. verwendeten Erdmodell festgelegt. 
Abb. 5.5: Phasendiagramm zum Vergleich von theoretischen und gemessenen Tiden (nach Melchior, 
1983; ZÃ¼r und Wilhelm, 1984). 8: theoretische Gezeiten einer elastischen Erde, Ã„ Beobachtung, L: 
Ozeanauflastgezeiten aus einer Auflastmodellierung, 2: Residualvektor. 
Ein Phasendiagramm veranschaulicht die ZusammenhÃ¤ng zwischen den verschiedenen Effekten 
(Abb. 5.5). Im Allgemeinen wird der Auflastvektor L die Differenz zwischen Beobachtung Ã und 
theoretischem Gezeitenvektor l? nicht vollstÃ¤ndi erklÃ¤ren Neben zufÃ¤llige Messfehlern und even- 
tuellen systematischen Instrumentenfehlern wirken sich auch Unsicherheiten in der Modellierung 
von Erd- und Auflastgezeiten aus. 
5.3.5 Gezeitengravimetrie auf dem antarktischen Inlandeis 
Erdgezeitenbeobachtungen wurden in verschiedenen Stationen in der Antarktis, hauptsÃ¤chlic in 
den KÃ¼stenregione durchgefÃ¼hr (z. B. Melchior, 1995; Dietrich u.a., 1995; Kanao und Sato, 1995). 
Auf dem antarktischen Inlandeis wurden bisher nur in drei Stationen Erdgezeiten gravimetrisch auf- 
gezeichnet. Kap. 6.4 befasst sich ausfÃ¼hrlic mit den Messungen in Vostok im Jahre 1969 (Schneider. 
1971b). Hier sollen die Vorgehensweise und einige Ergebnisse der Beobachtungen in den Stationen 
Amundsen-Scott (90Â°S 2 835 m) und Asuka (24,1Â°0 71,5OS, 938 m, siehe Abb. 2.1) zusammenge- 
stellt werden. 
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Die Beobachtung der Erdgezeiten am SÃ¼dpo begann mit der Installation von zwei Gravimetern im 
SÃ¼dsornme 1966/1967 (Slichter u.a., 1969) und wurde mit Unterbrechungen bis 1984 fortgefÃ¼hrt 
ZÃ¼r u.a. (1995) fassen den Betrieb der GerÃ¤t und einige der Ergebnisse zusammen. Zur Steigerung 
der ZuverlÃ¤ssigkei wurden die Messungen mit. zwei baugleichen LaCoste&Romberg-Gravimetern 
mit elektrostatischem Feedback unabhÃ¤ngi voneinander durchgefÃ¼hrt Die FlieÃŸbewegun des Ei- 
ses und damit der gesamten Station von etwa 10 m/a ruft eine Neigung der Instrumente hervor, die 
mit gedÃ¤mpften kardanischen AufhÃ¤ngunge kompensiert wurde. Die Stromversorgung der Gra- 
vimeter erfolgte wegen der instabilen Netzversorgung durch Batterien. Lediglich das Laden der 
Batterien und die Heizung erfolgt,e Ã¼be die Stromversorgung der Station. Ein Problem stellte das  
Fehlen einer MÃ¶glichkei zur Erdung der GerÃ¤t dar. Dadurch kam es zu StÃ¶runge wÃ¤hren der 
RadioÃ¼bertragunge der Station, die durch regelmÃ¤ÃŸi Abstimmung der Sendeeinrichtung vermie- 
den werden konnten. Elektrostatische Entladungen auf Grund der KÃ¤lt verursachten nur  geringe 
Probleme. Die GerÃ¤t wurden gegen die geringen Temperaturen zusÃ¤tzlic isoliert. Problematisch 
war auch die Vermeidung von Mikroseismik infolge des Stationsbetriebs. Einen entscheidenden Ein- 
fluss hatte nach ZÃ¼r u.a. (1995) zudem die Erfahrung des Beobachters. 
Die Lage der Station am geographischen SÃ¼dpo machte sie zum idealen Beobachtungsort fÃ¼ die 
Bestimmung mehrerer geophysikalischer PhÃ¤nomene Hauptziel war die Aufzeichnung der freien 
Oszillation der Erde nach groÃŸe Erdbeben ohne den Einfluss der E r d r ~ t ~ t i o n .  Auch fÃ¼ die Be- 
stimmung der langperiodischen Gezeiten ist der Pol bestens geeignet. Zum einen sind die Amplitu- 
den maximal, zum anderen verschwinden die tÃ¤gige und halbtÃ¤gige Tiden fast vollstÃ¤ndi (siehe 
Kap. 4.1.3), die sonst die langperiodischen Tiden Ã¼berdecken 
Die langperiodischen Tiden AJf  (Periode 13,613 Tage) und A& (Periode 27,55 Tage) wurden aus 
einer Zeitreihe von sechs Jahren bestimmt (Bos u.a.. 2000). I m  Idealfall sollten die Abweichungen 
zwischen theoretischen Erdgezeiten (errechnet mit einem Erdmodell, siehe Kap. 4.3) und den Be- 
obachtungen innerhalb der Fehlergrenzen durch Ozeanauflastgezeiten erklÃ¤rba sein. FÃ¼ die Phase 
der grÃ¶Â§t Tide M{ trifft das tatsÃ¤chlic zu, die Amplitude ist jedoch um 2 % zu groÃŸ Die Ursa- 
che fÃ¼ diese Diskrepanz ist unklar. Verschiedene Ozeanmodelle liefern bei der Auflastmodellierung 
Ã¤hnlich Ergebnisse und bestÃ¤tige sich so gegenseitig. Fehler in der Werkskalibrierung von L2- 
Coste&Romberg werden von Bos u.a. (2000) zwar nicht ausgeschlossen, sie kÃ¶nne jedoch nicht 
die alleinige Ursache der Abweichungen sein. Ebenso sind die Unterschiede zwischen verschiedenen 
Erdmodellen nicht groÃ genug. um den Effekt zu erklÃ¤ren Laterale InhomogenitÃ¤te wurden nach 
Bos u.a. (2000) noch nie beobachtet und scheiden als Ursache fÃ¼ die groÃŸe Amplituden aus. Dem- 
gegenÃ¼be wird darauf hingewiesen, dass die Beobachtungen auf einer der grÃ¶ÃŸt InhomogenitÃ¤te 
in Topographie und oberflÃ¤chennahe Struktur, dem antarktischen Inlandeis, ausgefÃ¼hr wurden, 
deren Einfluss bisher nicht untersucht wurde. 
Wie bereits erwÃ¤hnt gibt es keine kurzperiodiscl~en Erdgezeiten an den Polen. Die dennoch be- 
obachteten Schweregezeiten sind auf den Auflasteffekt der Ozeangezeiten zurÃ¼ckzufÃ¼hr und wur- 
den von Agnew (1995) zur Evaluation von Ozeangezeitenmodellen genutzt. Da die Auflastgezeiten 
neben Mess- und Kalibierungsfehlern die einzige EinflussgrÃ¶Ã sind, kÃ¶nne sie ohne zusÃ¤tzlich 
Annahmen Ã¼be den Erdaufbau, die zur Reduktion der Erdgezeiten nÃ¶ti wÃ¤ren bestimmt werden. 
Auf Grund der groÃŸe Entfernung von den Ozeanen sind die Amplituden der Auflasttiden nur klein. 
Sie betragen 0.47pGa1, 0,6 pGal, 0.36pGal und 0,07pGal  fÃ¼ die Haupttiden Oi, Ki, 1W2 und 
S2 (ZÃ¼r u.a.. 1995). Die Beobachtungen gestatten eine Bestimmung der Tiden mit einer relativen 
Genauigkeit von 1 bis 5 %. Der Vergleich der beobachteten mit berechneten Auflastgezeiten ba- 
sierend auf verschiedenen Ozeangezeitenmodellen unterstreicht die Wichtigkeit der Einbeziehung 
der Gezeiten unter den groÃŸe Schelfeisen im Ross- und Weddellmeer, die zum damaligen Zeit- 
punkt nur in den FES-Modellen enthalten waren. Die grÃ¶ÃŸ Ãœbereinstimmun mit den Messungen 
lieferten das Modell FES95.2 und das Modell CSR3.0. das auÃŸerhal des Uberdeckungsbereiches 
von TOPEX/POSEIDON auf FES94.1 beruht. Die Abweichungen der betrachteten Tiden liegen 
fÃ¼ FES95.2 im tÃ¤gige Band (01, K l )  um 0,11 pGal, im halbtÃ¤gige fÃ¼ N2, My. unter 0,07pGal. 
Die Diskrepanz von 0,15 pGal fÃ¼ S2 kÃ¶nnt auf den Einfluss meteorologischer Parameter zurÃ¼ck 
zufÃ¼hre sein (Agnew, 1995). 
Der Einfluss des lokalen Luftdrucks wurde sowohl fÃ¼ langperiodische Ã„nderunge als auch fÃ¼ 
Schwankungen im Frequenzbereich der kurzperiodischen Gezeiten bestimmt. Der Regressionskoef- 
fizient fÃ¼ langperiodische Dr~~ckÃ¤nderunge erwies sich als sehr variabel mit Werten zwischen -0,36 
und -0,49 pGal/hPa. FÃ¼ Perioden zwischen 2 und 50 Stunden ergab sich ein Koeffizient von -0,38 
bis -O,42 pGal/hPa in der gleichen GrÃ¶ÃŸenordnu (ZÃ¼r u.a., 1995). 
In  der japanischen Station Asuka (24,1Â°0 71,5OS, siehe Abb. 2.1), die von 1984 bis 1991 in Betrieb 
war, wurden im Winter 1987 Schweregezeiten mit einem LaCostekkRomberg-Gravimeter beobachtet. 
(Shibuya und Ogawa, 1993). Das Instrument war in einer Schneegrube auf einer Holzplatte auf dem 
verfestigten Boden installiert. Das Gravimeter war nicht zusÃ¤tzlic geheizt die interne Heizung des 
GerÃ¤te hielt die GerÃ¤tetemperatu (50Â°C auch bei Temperaturen von -10 bis -20Â° konstant. 
Elektrostatische Aufladungen verursachten kaum Probleme. 
Es  wurde eine Zeitreihe von 140 Tagen mit einem Datenintervall von 30 min aufgezeichnet. Formal 
reicht die LÃ¤ng der Reihe nicht aus, um die Tiden K i  und Pi entsprechend des Rayleigh-Kriteriums 
(siehe Kap. 4.3.2.2) voneinander trennen zu kÃ¶nnen Auf Grund der hohen DatenqualitÃ¤ wurden 
trotzdem beide Tiden in der Auswertung einzeln geschÃ¤tzt Somit wurden sieben tÃ¤gige darunter PI 
und S K I ,  sechs halbtÃ¤gig und eine dritteltÃ¤gig Tide aus den Daten extrahiert. Die beobachteten 
Gravimeterfaktoren besonders der halbtÃ¤gige Tiden sind mit 1,305 (Mz) bis 1,393 (S2) sehr hoch. 
Shibuya und Ogawa (1993) kÃ¶nne diesen Effekt. mit der Auflastmodellier~ing auf der Grundlage 
des Schwiderski-Modells nicht vollstÃ¤ndi reduzieren. Vor allem das groÃŸ Restsignal der M2-Tide 
wurde als Anzeichen fÃ¼ regionale InhomogenitÃ¤te der LithosphÃ¤reneigenschafte gedeutet. Mit 
neueren Ozeanauflastmodellierungen (z. B. Ozeangezeitenmodell FES95.2, Erdmodell Gutenberg- 
Bullen, berechnet mit Bos und Scherneck (2003)) lÃ¤ss sich die Abweichung der Beobachtungen von 
den Erdgezeiten im Rahmen der Beobachtungsgenauigkeit erklÃ¤ren 
Auch die Ubertragungsfunktion von Luftdruck auf Schwere wurde anhand der Daten von Asuka 
untersucht. Der Regressionskoeffizient ist mit -0,24pGal/hPa betragsmÃ¤ÃŸ kleiner als das  Stan- 
dardmodell (siehe Kap. 5.3.2.1) und Bestimmungen aus mittleren Breiten. Shibuya und Ogawa 
(1993) erklÃ¤re dies durch einen grÃ¶Â§er Auflasteffekt der Luftmassen, d a  Eis kompressibler ist 
als Fels. Die Berechnung des Auflasteffektes mit den elastischen Parametern von Eis liefert eine 
stÃ¤rker AbhÃ¤ngigkei d.er GrÃ¶Ã des Effekts von der Ausdehnung der LuftdruckÃ¤nderun als bei 
einer Auflast auf der Erdkruste selbst. Die GrÃ¶Ã des Attraktionseffektes hingegen unterscheidet 
sich fÃ¼ Eis kaum von der fÃ¼ Fels. WÃ¤hren fÃ¼ Fels der Auflasteffekt mit zunehmender Aus- 
dehnung gegen -0,365 p ~ a i / h P a  konvergiert, bildet sich bei Eis ein Maximum von -0,25 pGal/hPa 
fÃ¼ eine LuftmasseiistÃ¶run von 30 km Durchmesser. Der geringe Regressionskoeffizient in Asuka 
lÃ¤ss sich dadurch erklÃ¤ren nicht aber der ungewÃ¶hnlic groÂ§ Koeffizient von -0,4pGal/hPa fÃ¼ 
den Sudpol. Als mÃ¶glich Ursache fÃ¼ die Diskrepanz werden die unterschiedlichen Druckregime im 
Einflussgebiet der durchziehenden Tiefdruckgebiete um Asuka und dem stabilen Hochdruckgebiet 
Ã¼be dem Sudpol vermutet. 
5.3.6 Gravimetrische Messungen auf Schelfeisen 
Gravimeter, die auf einem Schelfeis aufgestellt sind, werden nicht nur von Erd- und 
Ozeanauflastgezeiten beeinflusst, sondern reagieren durch die vertikale Bewegung des Schelfeises 
auch direkt auf die Ozeangezeiten. Dies bedeutet, dass der Residualvektor X in Abb. 5.3.4 in 
AbhÃ¤ngigkei von der GrÃ¶Â der vertikalen Auslenkung von den O~e~ngeze i ten  dominiert sein kann. 
Erd- und Auflastgezeiten sind somit als Korrektionen an die Gravimetermessungen anzubringen, 
um die SchwereÃ¤nderun auf Grund der Ozeangezeiten zu isolieren. Zur Umrechnung der beobach- 
teten SchwereÃ¤nderun in HÃ¶henÃ¤.nderu muss der Tatsache Rechnung getragen werden, dass 
sich nicht nur die HÃ¶h des Gravimeters Ã¤ndert sondern auch Ozeanwasser unter das Gravimeter 
strÃ¶mt Es  mÃ¼sse demzufolge sowohl die Freiluft-Reduktion als auch eine Masse-Reduktion ange- 
bracht werden. Unter der Annahme einer unendlich ausgedehnten, horizontalen Schicht kann die 
Bouguer-Plattenreduktion mit der Dichte von Ozeanwasser zur BerÃ¼cksichtigun der MassenÃ¤nde 
rung verwendet werden 
mGal 
= - 0,3086 -
m 
+ ~ T G Q H ~ O  
mGal 
= - 0,2655 - . 
m 
Die Umrechnung von Schwere- in HÃ¶henÃ¤nderu ergibt sich damit zu 
m 
-3.7661 
mGal Ag . 
Derartige Messungen wurden erstmals im Internationalen Geophysikalischen Jahr 1957 auf dem 
ROSS- und dem Filchner-Schelfeis durchgefÃ¼hr (Thiel u.a., 1960). Vor der Verfugbarkeit von Satel- 
litenverfahren war dies die einzige MÃ¶glichkei zur Messung von HÃ¶henÃ¤nderung auf Schelfeisen. 
Seitdem wurden Gravimetermessungen bei der Assimilation oder Validierung von Gezeitenmodel- 
len unter den Schelfeisen (Williams und Robinson. 1980; Smithson u.a.,  1996; Robertson u.a., 1998; 
Padman u.a.,  2002) oder der Untersuchung von Deformationsprozessen in der Aufsetzzone verwen- 
det (Riedel u.a.,  1999; Riedel, 2002). 
6 Gezeiten im Lake Vostok 
6.1 Modellbetrachtungen 
6.1.1 Gleichgewichtsgezeiten im See 
Wie an jedem Punkt der Erde wirkt auch im Bereich des Lake Vostok das von den HimmelskÃ¶rper 
hervorgerufene Gezeitenpotential. Die groÂ§ Ausdehnung des Sees von Å¸be 280 km in Nord-SÃ¼d 
Richtung bewirkt, dass sich dieses Potential entlang des Sees Ã¤nder und sich ein Potentialunter- 
schied ausbildet. Die Frage ist nun, inwieweit das Wasser des Sees auf diese Anregung reagiert. 
Eine Modellierung der Gezeiten im Lake Vostok, Ã¤hnlic wie es fÃ¼ Ozeangezeiten Ã¼blic ist, geht 
Å¸be den Rahmen dieser Arbeit hinaus. Zur AbschÃ¤tzun der GrÃ¶Benordnun der gezeitenbeding- 
ten HÃ¶henÃ¤nderung kÃ¶nne die Gleichgewichtsgezeiten der elastischen Erde herangezogen wer- 
den. ZusÃ¤tzlic muss entsprechend Kap. 4.5.1 die Bedingung der Massenerhaltung berÃ¼cksichtig 
werden. Abb. 6.1 stellt die Ã„quipotentialflÃ¤ch analog zu Abb. 4.4 dar sowie den differentiellen 
Effekt, der sich auf Grund der Massenerhaltung ergibt. 
Abb. 6.1: Gleichgewichtsgezeiten unter BerÃ¼cksichtigun der Massenerhaltung 
Der folgende Ansatz leitet die Amplitude der gezeitenbedingten HÃ¶henÃ¤nderu aus der Neigung 
der AquipotentialflÃ¤ch ab. FÃ¼ die geographische Breite des Sees betrÃ¤g die theoretische Neigung 
in Nord-SÃ¼d-Richtun fÃ¼ K\ n P = 8 > 2 7 m a s  (Millibogensekunden) und fÃ¼ My, n p = 3 , 4 l  mas. Die 
differentielle Neigung zwischen SeeoberflÃ¤ch (=Ã„quipotentialflÃ¤ch und Seeufer (=deformierte 
ErdoberflÃ¤che ergibt sich durch die Skalierung der theoretischen Neigung fÃ¼ die starre Erde mit 
dem Verminderungsfaktor 7 (Gl. 4.28). Daraus lÃ¤ss sich Ã¼be die LÃ¤ng L des Sees die Amplitude 
A der gezeitenbedingten HÃ¶henÃ¤nderu an den Enden des Sees abschÃ¤tze 
1 A = - L s i n ( 7 . n g s )  . 
2 (6.1) 
Diese Approximation fÃ¼hr auf Amplituden von 3,9 mm fÃ¼ K\ und 1,6 mm fÃ¼ M^. Die theoreti- 
sche Phasenverschiebung lÃ¤ss sich anhand von Abb. 6.1 ablesen. Im Norden tritt  das Maximum 
zeitgleich mit der Anregungsfunktion ein, im SÃ¼de ergibt sich dagegen eine Phasenverschiebung 
von 180'. 
Das Wasser mÃ¼sst demnach im Tages- bzw. Halbtages-Rhythmus zwischen Nord- und SÃœdhÃ¤lft 
des Sees umverlagert werden. FÃ¼ eine detaillierte Untersuchung wurde mit Hilfe der ETERNA- 
Software (Wenzel, 1996) fiir ein Raster von etwa 12,5 X 12,5 km2 Ã¼be dem See (siehe Abb. 6.3) 
eine Potentialreihe mit einer Dauer von 400 Tagen erzeugt. Unter Nutzung von Gl. 4.38 entstanden 
Zeitreihen der HÃ¶henÃ¤nderu fÃ¼ alle Gitterpunkt,e des Sees. FÃ¼ die Zelle, in der sich d ie  Station 
Vostok befindet, resultieren daraus beispielsweise Hohenvariationen von maximal 20 mm. Abb. 6.2 
zeigt einen Ausschnitt dieser Zeitreihe. 
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Abb. 6.2: Unter BerÃ¼cksichtigun der Massenerhaltung modellierte Gleichgewichtsgezeiten fÃ¼ die Station 
Vostok. 
Die ganztÃ¤gige Tiden dominieren gegenÃ¼be den halbtÃ¤gigen auch die 14-tÃ¤gig Amplitudenmo- 
dulation infolge der Ãœberlagerun von Os und Kl ist gut, zu erkennen. Die aus der Zeitreihe von 
400 Tagen berechneten Phasen und Amplituden der Gleichgewichtsgezeiten fÃ¼ Vostok sind in Tab. 
6.1 zusammengestellt. Die Phasen sind dabei bei allen Tiden etwa gleich. Die Amplitudenfaktoren 
gemÃ¤f Gl. 4.30 gegenÃ¼be der vertikalen Deformation der Erdgezeit,en der ganztÃ¤gige Tiden liegen 
bei 0.12. die der halbtÃ¤gige bei 0.27. Wichtig ist an dieser Stelle, dass sich die einzelnen Tiden im 
ganz- bzw. halbtÃ¤gige Frequenzband unabhÃ¤ngi von ihrer Amplitude jeweils analog verhalten. 
Eine Vorstellung Ã¼be die rÃ¤umlich und zeitliche Verteilung der Gezeiten im See erhÃ¤l man aus 
der Analyse der Zeitreihen aller Seepunkte. Abb. 6.3 zeigt die Amplituden und lokalen Phasen 
der jeweils grÃ¶fite ganz- bzw. halbtÃ¤gige Tide Kl und A l 2 .  Beide Spezies zeigen das gleiche 
Muster einer Rotation gegen den Uhrzeigersinn mit einem Amphidrom im Schwerpunkt des Sees. 
Im Nordteil des Sees ist die Gezeitenauslenkung etwa in Phase mit der lunisolaren Anregung. Der 
SÃ¼dtei schwingt in Gegenphase. wie auch schon aus der Betrachtung der Neigung abgeleitet. Die 
maximalen Amplituden ergeben sich am SÃ¼dend des Sees. Die Ursache dieses Maximums liegt in 
der grofien Entfernung der SÃ¼dspitz vom Schwerpunkt des Sees und dem daraus folgenden groÂ§e 
Potentialunterschied. 
Tab. 6.1: Amplituden und Phasen der Gleichgewichtsflut fÃ¼ die Station Vostok (Dietrich u.a., 2001). Die 
Phasen sind als lokale Phase mit positivem Phasenvorlauf definiert. 
A [mm] 
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(a) Ki (A,,,.Ãˆ;=4. mm) (11) Ms (Anlax= l,8 mm) 
Abb. 6.3: Gleichgewichtsgezeiten im Lake Vostok, modelliert aus Gezeitenpotentialreihen Ã¼be dem See 
unter BerÃ¼cksichtigun der Massenerhaltung. Auch hier ist. die Phase wie in der gesamten Arbeit als lokale 
Phase mit positivem Phascnvorlauf definiert. 
6.1.2 Abweichungen von den Gleichgewichtsgezeiten 
Die eben getroffenen Aussagen gelten fÃ¼ Gleichgewichtsgezeiten der elastischen Erde mit  BerÃ¼ck 
sichtigung der Massenerhaltung. jedoch ungeachtet. der realen Bedingungen im See. Wie schon bei 
den Ozeangezeiten in Kap. 4.2 besprochen, wirken eine Reihe von Faktoren auf die Ausbreitung 
der Gezeiten. 
Einer dieser Faktoren ist die Coriolis-Kraft, welche sich bewegende Massen in einem rotierenden 
System senkrecht zur StrÃ¶mungsrichtun ablenkt. Auf der SÃ¼dhalbkuge bewirkt die Coriolis-Kraft 
eine zusÃ¤tzlich Bewegungskomponente nach links. Ob die Coriolis-Kraft fÃ¼ die Zirkulation in 
einem See bedeutsam ist. hÃ¤ng von der Breite des Sees ab. Zur Beurteilung des Einflusses der 
Coriolis-Kaft dient der Rossby-Radius (siehe Kap. 4.5.2). FÃ¼ die geographische Breite von Vostok 
ergibt sich fÃ¼ eine Tiefe von 20 m ein Rossby-Radius von 98 km. fÃ¼ grÃ¶Â§e Tiefen ist der Wert so- 
gar noch grÃ¶Â§e Die Coriolis-Kraft sollte demnach auf die Zirkulation des Sees keinen signifikanten 
Einfluss haben. 
Die Mindesttiefe, die eine Ausbreitung der ganz- bzw. halbtÃ¤gige Tiden im 280 km langen See als 
lange Wellen erlaubt, lÃ¤ss sich aus Gl. 4.18 abschÃ¤tze und betrÃ¤g 4 m  bzw. 17m fÃ¼ die ganz- 
bzw. halbtÃ¤gige Tiden. AhÂ§e im als sehr flach angenommenen Nordteil (siehe Kap. 3.3) ist diese 
Bedingung erfÃ¼llt Im Norden kÃ¶nnte sich demnach grÃ¶Â§e Amplituden ausbilden, Ã¤hnlic der 
VerstÃ¤rkun der Ozeangezeiten beim Auflaufen auf die flachen Kontinentalschelfe (Pugh, 1987). 
Zur Beurteilung, ob der See auf eine Anregung iin Bereich der Gezeitenfrequenzen resonant rea- 
giert, kann die Periode der Eigenschwingung entsprechend Gl. 4.39 herangezogen werden. FÃ¼ ein 
rechtwinkliges Becken gleicher LÃ¤ng mit einer konstanten Tiefe von 100 m liegt die Periode der 
niedrigsten Eigenschwingung bei 5 Stunden. Bei grÃ¶flere mittleren Tiefen ergeben sich entspre- 
chend kÃ¼rzer Perioden. FÃ¼ eine mittlere Tiefe von 20m, wie sie im Nordteil des Sees vermutet 
wird, liegt die Periode mit 11 Stunden nahe dem halbtÃ¤gige Gezeitenband. 
Allein die hier aufgefÃ¼hrte Uberlegungen verdeutlichen schon, dass mit dem Modell der Gleichge- 
wichtsgezeiten allein die Reaktion des Sees auf die Anregung durch die Gezeiten nicht vollstÃ¤ndi 
beschrieben werden kann. Dazu bedarf es weiterentwickelter Modelle, die die KÃ¼stenfor und vor 
allem die Bathimetrie des Sees berÃ¼cksichtige und die Laplaceschen Gezeitengleichungen (Kap. 
4.2.3) lÃ¶sen Es bleibt jedoch festzuhalten, dass sich die realen gezeiteninduzierten Wasserspie- 
gelÃ¤nderunge im Lake Vostok durchaus signifikant von den Gleichgewichtsgezeiten unterscheiden 
kÃ¶nnen 
6.1.3 Der Einfluss der Eisdecke 
Einen nicht zu vernachlÃ¤ssigende Einfluss Ã¼b die etwa 4000 m dicke Eisschicht aus, die  auf dem 
See lastet. Die OberflÃ¤ch des Sees ist demzufolge im strengen Sinne nicht frei. Zudem ist sie ge- 
genÃ¼be den Ã„quipotentialflÃ¤ch durch den Druck der im Norden dickeren Eismassen geneigt. Jede 
Ã„nderun dieser Neigung auf Grund des Gezeitenpotentials verursacht jedoch eine rÃ¼cktreibend 
Kraft auf die OberflÃ¤che 
Die wahrscheinliche Wirkung des Eises ist eine DÃ¤mpfun der Gezeitenauslenkung. Zum Vergleich 
kÃ¶nne die Gezeiten unter Schelfeisen dienen. Aui3erhalb der typischerweise 1-10 k m  breiten 
Aufsetzzone folgt die vertikale Verschiebung eines Schelfeises im Wesentlichen der Bewegung 
der Ozeangezeiten (Padman u.a.,  2002). Das gleiche Verhalten ist auch fÃ¼ das Eis auf dem See 
anzunehmen. 
Auf den ersten Blick scheint eine 4000 m dicke Eisschicht jede vertikale Auslenkung des Wassers 
darunter zu verhindern. Es ist jedoch hilfreich, sich die Dimensionen des Sees, speziell das 
VerhÃ¤ltni von LÃ¤ng zu EismÃ¤chtigkei zu vergegenwÃ¤rtigen Die Dicke des Eises betrÃ¤g weniger 
als 1,5% der LÃ¤ngsausdehnun des Sees. Zwar betrÃ¤g die Wassertiefe wiederum nur maximal 25% 
der Eisdicke, die Amplitude der Gezeiten hÃ¤ng aber nur indirekt Ã¼be die Ausbreitungsgeschwin- 
digkeit der Wellen von der Wassertiefe ab. 
Die Aufsetzzone soll im Folgenden etwas genauer betrachtet werden. Wie in Kap. 4.6 erlÃ¤utert 
hÃ¤ng der elastische DÃ¤mpfungsfakto ÃŸ der die Breite der Aufsetzzone bestimmt, von der Dicke 
sowie den Eigenschaften des Eises ab. Mit zunehmender Dicke des Eises verkleinert sich der DÃ¤mp 
fungsfaktor, die Breite der Aufsetzzone nimmt zu. Die Eisdicke von Lake Vostok ist mit 3700- 
4 200 m mehr als doppelt so groi3 wie Ã¼blicherweis am Ãœbergan von Inlandeis zu den Schelfeisen. 
Eine weitaus geringere AbhÃ¤ngigkei besteht zwischen dem DÃ¤mpfungsfakto und dem ElastizitÃ¤ts 
modul. Nach Hutter (1979) ist dieser Parameter schwach temperaturabhÃ¤ngi 
Eine Herabsetzung der Temperatur bewirkt demzufolge eine VergrÃ¶ÃŸeru des ElastizitÃ¤tsmodul 
und damit wiederum eine Verringerung des DÃ¤mpfungsfaktors Die mittlere Temperatur des Eises 
in der Region Vostok dÃ¼rft auf Grund der niedrigeren OberflÃ¤chentemperatu wesentlich unter der 
Temperatur eines Schelfeises liegen. Als Verdeutlichung der extrem kalten Bedingungen mÃ¶g Abb. 
10.6 in Paterson (1994) dienen, wo das gemessene Temperaturprofil von Vostok anderen Profilen 
aus der Antarktis und GrÃ¶nlan gegenÃ¼bergestell ist. Demzufolge sollte die Breite der Aufsetzzone 
von Lake Vostok eher an der oberen Grenze des fÃ¼ Schelfeise typischen Bereichs von 1 bis 10 km 
liegen. 
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6.1.4 Der Effekt des Inversen Barometers 
FÃ¼ den inversen Barometer-Effekt sind bei Lake Vostok wiederum nur Gradienten des Luftdrucks 
von Bedeutung. Auf Grund der quasi-stationÃ¤re semi-permanenten Hochdrucklage uber dem po- 
laren Plateau (King und Turner, 1997) ist ein NS-Gradient des Luftdruckes vorherrschend. Da dies 
auch der LÃ¤ngsausdehnun des Sees entspricht, kÃ¶nnt sich ein messbarer Effekt ausbilden. 
Abb. 6.4: Inverser Barometer-Effekt unter BerÃ¼cksichtigun der Massenerhaltung. 
Ein Druckgradient uber dem See bewirkt eine Neigung der OberflÃ¤ch des gesamten Sees (Abb. 6.4). 
Die Auslenkung der OberflÃ¤ch an einem Ende des Sees gegenÃ¼be der als ungestÃ¶r angenommenen 
Mitte betrÃ¤g dabei die HÃ¤lft des inversen Barometer-Effekts. Ein geringerer Luftdruck im Nordteil 
des Sees hat eine Anhebung des Seespiegels dort und eine Depression im SÃ¼de zur Folge. Daraus 
folgt eine positive Regression zwischen Luftdruckdifferenz PNS und der HÃ¶henÃ¤nderu im SÃ¼den 
FÃ¼ eine Dichte des Wassers von piake = 1016 kg/m3 (WÃ¼es und Carmack, 2000) ergibt sich 
Auch hier sollten die Effekte am SÃ¼dend auf Grund der grÃ¶aere Entfernung vom Schwerpunkt 
etwas grÃ¶ae sein als im Norden. 
Die direkte AbschÃ¤tzun der VariabilitÃ¤ des Luftdruck-Gradienten Ã¼be dem See aus Wetterbe- 
obachtungen ist nicht mÃ¶glich Zwar gibt es in Vostok eine automatische Wetterstation, deren Daten 
bei Betrieb der Station in Quasi-Echtzeit im Internet verÃ¶ffentlich (BAS. 2001) werden. Zur Bil- 
dung des Luftdruckgradienten uber dem See fehlt jedoch eine zweite Station. In Frage kommende 
automatische Wetterstationen befinden sich mindestens 400 km von Vostok entfernt. Inwieweit ein 
derartiger Luftdruckgradient reprÃ¤sentati fÃ¼ den Luftdruckverlauf Ã¼be dem See ist, bleibt frag- 
lich. Deshalb bietet das Druckfeld der NCEPINCAR-Reanalyse (Kalnay u.a., 1996) eine geeignete 
Alternative. In diesem Projekt wurden weltweit alle verfÃ¼gbare Wetterdaten ab 1957 in einem 
einheitlichen Assimilierungsalgorithmus zusammengefasst. um konsistente Zeitreihen zur Ãœberwa 
chung von globalen KlimaverÃ¤nderungei zu erhalten. Neben vielen anderen, meteorologischen Daten 
werden dabei auch Felder von Luftdruck, Temperatur und Luftfeuchtigkeit berechnet. Die rÃ¤umli 
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ehe AuflÃ¶sun der globalen Felder betrÃ¤g etwa 200 km, die zeitliche AuflÃ¶sun liegt bei 6 Stunden1. 
Die ZuverlÃ¤ssigkei der Daten hÃ¤ng in starkem MaÂ§ von den Eingangsdaten ab, die  speziell in 
der Antarktis sicher nicht, in ausreichender Dichte vorliegen. Dieser Sachverhalt muss bei  der Inter- 
pretation der Daten immer berÃ¼cksichtig werden. 
30 60 90 120 150 180 210 240 270 300 330 360 600 620 640 660 
DoY 2001 AWS [hPa] 
(a) Zeitreihe des Jahres 2001. Eine mittlere Druckdifferenz von (b) Regressionsanalyse 
8.9 hPa ist bereits reduziert. 
Abb. 6.5: Luftdiuck der Station Vostok im Jahr 2001 aus den Stationsaufzeichnungen und dem NCEP- 
Modell. 
Zum qualitativen Vergleich kÃ¶nne die Wetterdaten von Vostok herangezogen werden. Dabei ist 
zu beachten, dass beide DatensÃ¤tz nicht unabhÃ¤ngi sind. da die Wetterdaten von Vostok bei 
VerfÃ¼gbarkei n das Modell eingeflossen sind. Abb. 6.5 zeigt den Luftdruckverlauf des Jahres 2001 
im NCEPINCAR-Modell und die in Vostok aufgezeichnete Reihe. Das Modell liefert einen im 
Durchschnitt um etwa 9 h P a  zu grofien Wert. Bis auf einzelne Wetterereignisse, etwa am Jahres- 
anfang oder um Tag 107, wird der Verlauf der gemessenen Luftdruckreihe gut reproduziert. Dies 
bestÃ¤tig auch die Regressionsanalyse zwischen beiden GrÃ¶Â§e der R e g r e s s i ~ n s k o e ~ i e n t  liegt bei 
0.98 Â 0.010; der Korrelationskoeffizient betrÃ¤g 0.94. 
Abb. 6.6: Korrelation zwischen 
dem Modell-Luftdruck fÃ¼ Vostok 
und der Luftdruckdifferenz Ã¼be 
dem See. 
Aus dem NCEPINCAR-Modell lÃ¤ss sich nun die Luftdruck- 
differenz Ã¼be dem See bestimmen. Anhand von Abb. 6.6 
wird deutlich, dass die Luftdruckdifferenz zwischen Nord- und 
SÃ¼dtei des Sees nicht mit dem absoluten Luftdruck aus dem 
Modell fÃ¼ Vostok korreliert ist. 
Mit Hilfe von 01. 6.3 kann die Luftdruckdifferenz in eine 
HÃ¶henÃ¤nderu auf Grund des inversen Barometer-Effekts Ã¼be 
dem See umgerechnet werden. Abb. 6.7 zeigt die so model- 
lierte Zeitreihe von 1990 bis 2002. Der mittlere Nord-SÃ¼d 
Luftdruckuiiterschied von 8 hPa  Ã¼be dem See bewirkt eine per- 
manente Kippung der SeeoberflÃ¤che Das SÃ¼dend liegt dabei 
um etwa 8 cm niedriger als das Nordende. Im Vergleich der Nei- 
gung der SeeoberflÃ¤ch auf Grund der darÃ¼berliegende Eismas- 
sen von mehr als 400 m ist dieser Effekt jedoch vernachlÃ¤ssigbar 
Unter der Annahme der Reaktion des Sees als inverses Barome- 
ter verursachen die LuftdruckÃ¤nderunge eine HÃ¶henvariatio von Â±2 mm am Nord- bzw. SÃ¼dend 
des Sees. 
I1n Gegensatz zu den Gezeiten besitzt die HÃ¶henvariatio auf Grund von LuftdruckÃ¤nderunge kei- 
ne a priori vorgegebenen Frequenzen. FÃ¼ Wettergeschehnisse kann eine gewisse PeriodizitÃ¤ nicht 
D i e  Daten sind im Internet z .  B. unter f t p :  //f t p  . cdc .noaa. gov/Datasets/ncep . reana lys i s / su r f  ace/ oder 
http://ingrid.ldeo.columbia.edu/SOURCES/.NOAA/.NCEP-NCAR/ frei verfÃ¼gbar 
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Abb. 6.7: Modellierter inverser Barometer-Effekt fÃ¼ das SÃ¼dend des Lake Vostok 1990 - 2002. Neben der 
Luftdruckdifferenz in der Original-AuflÃ¶sun der NCEP-Daten von 6 Stunden ist ein gleitendes 3-Monats- 
Mittel dargestellt. Darin ist ein schwaches saisonales Signal zu erkennen. 
ausgeschlossen werden. Die tiefpassgefilterte Zeitreihe in Abb. 6.7 lÃ¤ss ein schwaches saisonales Sig- 
nal erkennen. Im Sommer (zum Jahreswechsel) ist die Luftdruckdifferenz und damit der Seespiegel 
im SÃ¼de in der Regel hÃ¶he als im Winter. Es ergibt sich jedoch keine strenge PeriodizitÃ¤t 
Abb. 6.8: Amplitudenspektrum des inversen Barometer-Effekts. 
Das ~ m ~ l i t u d e n s ~ e k t r ~ m i n  Abb. 6.8 zeigt den typischen Frequenzverlauf eines roten Rauschens. 
Die Energie des Prozesses ist auf den niedrigen Frequenzen konzentriert: 90% der Energie sind 
auf Variationen mit Perioden von lÃ¤nge als 3 Tagen zurÃ¼ckzufÃ¼hre Diesem roten Rauschen sind 
geringe Anteile bei Frequenzen von 1 cpd und 2 cpd Ã¼berlagert 
Die fÃ¼ Wettergeschehnisse typischen Variationen in Zeitskalen von einem Tag bis einer Woche. 
die mit dem Durchzug von Tief- und Hochduckgebieten verbunden sind (King und Turner, 1997), 
treten im vorliegenden Amplit,udenspektrum nicht aus dem allgemeinen Rauschen hervor. 
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Nun gilt es, mit geeigneten Methoden zu prÃ¼fen ob es HÃ¶henvariatione der SeeoberflÃ¤ch gibt. 
Am anschaulichsten ist dabei ein direkter Vergleich zwischen dem aufliegenden Eis, das den See 
umgibt, und dem Eis auf dem See selbst. 
Eine MÃ¶glichkeit PositionsÃ¤nderunge geometrisch nachzuweisen, bieten GPS-Beobachtungen. 
WÃ¤hren der Saison 2001/2002 wurden im SÃ¼dtei des Sees unter anderem GPS-Messungen durch- 
gefÃ¼hr (Wendt, 2002). Ziel dieser Messungen war einerseits die Bestimmung der Flieageschwin- 
digkeitsvektoren an ausgewÃ¤hlte Punkten. Andererseits sollten vertikale HÃ¶henÃ¤nderung der 
EisoberflÃ¤ch Ã¼be dem See nachgewiesen werden. Trotz logistischer EinschrÃ¤nkunge und schwie- 
riger klimatischer Bedingungen konnten auf vier Punkten kontinuierliche Daten von mindestens 
zehn Tagen Dauer aufgezeichnet werden. Die Lage der beobachteten GPS-Punkte sowie das Be- 
obachtungsregime sind in Abb. 6.9 dargestellt. 
(a) Lage der GPS-Punkte 
EAST 1 - Ã‘Ã‘Ã 1 
VOST 
329 336 343 350 357 364 7 14 21 28 35 
DoY 2001 M Y  2002 
(b) Beobachtungsplan der GPS-Punkte 
Abb. 6.9: WÃ¤hren der Feldarbeiten der Sommersaison 2001/2002 beobachtete GPS-Punkte. EmpfÃ¤ngertyp 
Trimble 4000SSi, Antennentyp: TRM33429,00+GP, Aufzeichnungsrate: 30s, Elevationsmaske: O0. 
6.2.1 Horizontales Geschwindigkeitsfeld 
Die Auswertung der Daten erfolgte mit Hilfe der Beniese GPS Software, Version 4.2 (Beutler u.a., 
2001) unter Nutzung einer HÃ¶henwinkelmask von 10'. Zur Bestimmung der Flieageschwindigkeit 
wurden tageweise Basisvektoren zwischen den zu bestimmenden Punkten und den IGS-Stationen 
in Sanae, Mawson, Davis, Casey und Mc Murdo (siehe Abb. 2.1) an der KÃ¼st gebildet (Dietrich, 
2002). FÃ¼ die folgenden Untersuchungen lagen die Daten bereits als Zeitreihen vor. 
Der SchÃ¤tzun von Flieageschwindigkeiten liegt die Annahme eines zeitlich konstanten Bewegungs- 
verhaltens zu Grunde, so dass von der Beobachtung der KoordinatenÃ¤nderun Ã¼be einige Tage auf 
eine jÃ¤hrlich Bewegungsrate geschlossen werden kann. Trotz der bis zu 3 000 km langen Basislinien 
ist eine hochgenaue GeschwindigkeitsschÃ¤tzun mÃ¶glich Die horizontalen Geschwindigkeiten und 
ihre Fehlermai3e sind in Tab. 6.2 zusammengefasst. Eine graphische Darstellung erfolgte bereits 
in Abb. 3.6. Die SchÃ¤tzun der vertikalen Bewegungskomponente aus derart langen Basislinien ist 
mit grÃ¶Â§er Unsicherheiten verbunden und demzufolge nur fÃ¼ Punkte mit langer Beobachtungs- 
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dauer sinnvoll. Die diesbezÃ¼gliche Angaben fÃ¼ EAST und VOST in Tab. 6.2 sind unter Vorbehalt zu 
betrachten. Die Werte erscheinen jedoch plausibel. Die HÃ¶henabnahin spiegelt das HangabwÃ¤rts 
fliei?en wider. Der in stÃ¤rke geneigtem GelÃ¤nd gelegene Punkt EAST weist eine grÃ¶i?er Vertikal- 
komponente auf. Zu beachten ist dabei, dass die Bewegung nicht oberflÃ¤chenparalle verlÃ¤uft Zum 
vertikalen Anteil der OberflÃ¤chenbewegun kommt die. Submergenzgeschwindigkeit auf Grund der 
Akkumulation hinzu. Die Eisakkumulation an der Station Vostok betrÃ¤g 2,4 cm/a (Salamatin u.a.,  
1998) und sollte fÃ¼ das Gebiet reprÃ¤sentati sein. 
Tab. 6.2: Fliei3geschwindigkeiten fÃ¼ die GPS-Punkte der Saison 2001/2002 aus der Anbindung an aus- 
gewÃ¤hlt IGS-Stationen. Die horizontalen Geschwindigkeiten der Punkte sind zuverlÃ¤ssi bestimmt. FÃ¼ 
CNTR und VC10 ist die Angabe einer vertikalen Geschwindigkeit anhand der vorliegenden Daten nicht sinn- 
voll. Auch die Vertikalbewegungen fÃ¼ EAST und VOST sind wegen der geringeren HÃ¶hengenauigkei unter 
Um das Genauigkeitspotential dieser GPS-Beobachtungen zu verdeutlichen, soll die Basislinie CNTR- 
EAST eingehender betrachtet werden. HierfÃ¼ liegt eine insgesamt 23 Tage lange Beobachtungsrei- 
he mit einer Unterbrechung von einem Tag vor. Die Auswertestrategie dieser lokalen Basislinie 
(33 km) unterscheidet sich kaum von der der globalen Anbindung. Lediglich die SchÃ¤tzun der Tro- 
po~phÃ¤renp~ramete  erfolgte im Gegensatz zur IGS-Anbindung relativ. Durch den geringen Ab- 
stand sind von beiden Stationen aus die gleichen Satelliten sichtbar. Somit kÃ¶nne mehr Beobach- 
tungen in die Auswertung einbezogen werden als bei langen Basislinien, wo sich fÃ¼ beide Stationen 
unterschiedliche Ausschnitte der Satellitenkonstellation Ã¼be dem Horizont befinden. Aui?erdem 
haben alle basislinienabhÃ¤ngige Fehler bei einer kurzen Basislinie einen geringeren Einfluss. 
- - - - 
Vorbehalt zu betrachten. 
Andererseits ist jedoch nur die Differenz der Fliefigeschwindigkeiten beider Punkte beobachtbar. 
Abb. 6.10 enthÃ¤l die Abweichungen der TageslÃ¶sunge vom Mittelwert der 23-tÃ¤gige Beobach- 
tungsreihe fÃ¼ beide Lagekomponenten. Da CNTR eine geringere nach SÃ¼doste gerichtete Geschwin- 
digkeit aufweist (Tab. 6.2), bleibt er gegenÃ¼be dem Punkt  EAST zurÃ¼ck Damit vergroflert sich die 
Nord- und verkleinert sich die Ostkomponente der Basislinie. Die TageslÃ¶sunge ergeben als linea- 
ren Trend einen Geschwindigkeitsunterschied von TJL = ( l , 2  !C 0,019) mm/d= (0,43 & 0,007) m/a. 
Die Abweichungen der einzelnen LÃ¶sunge von der ausgleichenden Gerade kÃ¶nne als Genauig- 
keitsmai? fÃ¼ die Koordinatenbestimmung herangezogen werden. Die Standardabweichung der Lage 





6.2.2 Vertikale Deformation 






Der Nachweis einer HÃ¶henÃ¤nderu der SeeoberflÃ¤ch gegenÃ¼be dem aufliegenden Eis erfordert die 
zeitgleiche Beobachtung eines Punktes auf dem See (CNTR) mit mindestens einem Referenzpunkt 
aufierhalb des Sees auf dem aufliegenden Eis (EAST). Abb. 6.11 zeigt die relative HÃ¶henÃ¤nderu von 
CNTR gegenÃ¼be EAST aus der tageweisen LÃ¶sun der Basislinie. Zur Interpretation dieser Zeitreihe 
ist zuerst die zu erwartende Genauigkeit zu bestimmen. Wie bereits in Kap. 5.1.1 ausgefÃ¼hrt ist die 
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Abb. 6.10: LageÃ¤nderun des Punktes CNTR gegenÃ¼be EAST. Aus den TageslÃ¶sunge wurden mittels linea- 
rer Regression die Geschwindigkeitskomponenten in Nord- und Ostrichtung sowie der Betrag der Geschwin- 
digkeitsdifferenz zwischen beiden Punkten bestimmt. Der Standardabweichung der Anpassung ist jeweils 
angegeben und kann als Genauigkeitsmai.3 der GPS-Beobachtungen herangezogen werden. 
Genauigkeit der Vertikalkomponente aud Grund der Satellitenkonstellation ca. viermal schlechter 
als die Genauigkeit einer Horizontalkomponente (Santerre, 1991). FÃ¼ die vorliegende Basislinie soll 
demnach in den nachfolgenden Betrachtungen eine Standardabweichung der Vertikalkomponente 
von o';, = 2 , 7 m m  zu Grunde gelegt werden. 
0 350 357 364 37 1 
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Abb. 6.11: HÃ¶henanderun des Punktes CNTR gegenÃ¼be EAST. Die empirische Standardabweichung der 
Zeitreihe betragt o ' ~ h = o  = 7 ,7  mm. 
Die empirische Standardabweichung der Beobachtungen in Abb. 6.11 betrÃ¤g unter der Annah- 
me, dass es sich bei den Differenzen um zufÃ¤llig Schwankungen um einen Mittelwert handelt, 
o'Ah=o = 7 , 7 m m .  Der Signifikanztest auf Gleichheit der beiden Standardabweichungen wird mit der 
Fisher-Verteilung ausgefÃ¼hr (Niemeier, 2002). Die TestgrÃ¶fl ist dabei mit dem Quantil Ffl,f2,+Ã 
der Fisher-Verteilung zum Signifikanzniveau 1 - a mit f l  Freiheitsgraden der ersten und f2 Frei- 
heitsgraden der zweiten Zufallsgrofle zu vergleichen. Die Nullhypothese 
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ist zu verwerfen, wenn 
mit der einseitigen Alternativhypothese 
Bei einem Signifikanzniveau von 1% ist die Hypothese der Gleichheit beider Standardabweichun- 
gen fÃ¼ den vorliegenden Fall zu verwerfen. Die Standardabweichung der Zeitreihe ist demzufolge 
signifikant grÃ¶Â§ als die Standardabweichung der GPS-HÃ¶henbestimmung 
a 350 357 364 371 
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Abb. 6.12: HÃ¶henÃ¤nderu des Punktes CNTR gegenÃ¼be EAST. Die aus den TageslÃ¶sunge mittels linearer 
Regression berechnete HÃ¶henÃ¤nderungsra Ãœbersteig diejenige des Punktes EAST und ist deshalb sowie auf 
Grund der KÃ¼rz der Zeitreihe nicht als realistisch anzusehen. 
Der Punkt EAST auf aufliegendem Eis weist eine kontinuierliche HÃ¶henabnahm von 6 mm wÃ¤hren 
des Messzeitraums auf. Bei gleichartigem Bewegungsverhalten wÃ¤r fÃ¼ CNTR wegen der geringeren 
Neigung eine geringere, aber ebenfalls kontinuierliche negative HÃ¶henÃ¤nderu zu erwarten. Die re- 
lative HÃ¶henÃ¤nderu in Abb. 6.12 mÃ¼sst dann einen linearen Trend zwischen Null (beide Punkte 
haben die gleiche vertikale Geschwindigkeit) und dem Trend von EAST (CNTR weist keine HÃ¶henÃ¤nd 
rung auf), jedoch mit positivem Vorzeichen widerspiegeln. Der lineare Trend der Zeitreihe liefert 
mit uiin = -0,71 mm/d= -0,26 m/a eine unrealistisch hohe Differenz der Vertikalgeschwindig- 
keit. Die Standardabweichung der Anpassung des linearen Trends Gijn = 5 , 9 m m  ist nach Gl. 6.5 
ebenfalls signifikant grÃ¶Â§ als die vorausgesetzte GPS-Genauigkeit von Gh = 2 , 7  mm. Eine lineare 
Ã„nderun der relativen H?he allein erklÃ¤r die HÃ¶henvariatio demzufolge ebensowenig. 
In Abb. 6.13 ist nun die HÃ¶henÃ¤nderu zwischen CNTR und EAST der zeitlichen Ã„nderun der 
Luftdruckdifferenz Ã¼be dem See gegenÃ¼bergestellt, Beide weisen einen Ã¤hnliche zeitlichen Verlauf 
auf. Die Regressi~ns~nalyse v rdeutlicht den funktionalen Zusammenhang. Unter BerÃ¼cksichtigun 
der Unsicherheit des Luftdrucks aus dem NCEP-Modell und des Fehlerhaushalts der HÃ¶henbestim 
mung mit GPS ist der Korrelationskoeffizient von 0,87 zufriedenstellend. Der Regressionskoeffizient 
von (5,2*0,65) mm/hPa entspricht der erwarteten GrÃ¶Â des inversen Barometer-Effekts aus Kap. 
6.1.4. Bei einem Signifikanzniveau von 99% ist die Nullhypothese der Gleichheit der Standardabwei- 
chung der GPS-HÃ¶henbestimmun und der Standardabweichung der Anpassung nicht zu verwerfen. 
Im Rahmen der Genauigkeit der GPS-HÃ¶henbestimmun sind die HÃ¶henÃ¤nderung des Punktes 
CNTR gegenÃ¼be EAST durch Anderungen der Luftdruckdifferenz Ã¼be dem See zu erklÃ¤ren Die 
Reaktion des Sees auf LuftdruckÃ¤nderunge ist damit an Hand der GPS-Beobachtungen nachge- 
wiesen. 
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Abb. 6.13: HÃ¶henÃ¤nderu des Punktes CNTR gegenÃ¼be EAST und Ã„nderun der Luftdruckdifferenz Å b¸e 
dem See aus dem NCEP-Modell. Der Regressionskoeffizient von 5.2 Â 0,65 min/hPa entspricht dem inversen 
Barometer-Effekt Ã¼be dem See. Das Konfidenziiitervall der Regressionsgerade zum Konfidenzniveau 99% 
ist grau dargestellt. 
6.2.2 .2  Pseudokinemat i sche  A u s w e r t u n g  d e r  Basislinie CNTR-EAST 
Die pseudokinematische Auswertung der Basislinie erlaubt eine hÃ¶her zeitliche AuflÃ¶sun der 
HÃ¶henanderung Dabei wurden die Abweichungen der pseudokinematischen HÃ¶he aus zweistÃ¼ndi 
gen Intervallen von den mittleren TageshÃ¶he in Abb. 6.12 bestimmt (Fritsche, 2002). Die resultie- 
rende Zeitreihe (Abb. 6.14) enthÃ¤l demzufolge nur kurzperiodische Schwankungen des HÃ¶henun 




Abb. 6.14: Kurzperiodische HÃ¶henÃ¤nderu der Basislinie CNTR - EAST. Auf der Grundlage der GPS- 
Beobachtungen wurden jeweils fÃ¼ aufeinanderfolgende 2-Stunden-Intervalle pseudokinematische HÃ¶he be- 
stimmt (Fritsche, 2002). Diese wurden um die mittlere HÃ¶h der entsprechenden TageslÃ¶sun reduziert. Die 
Zeitreihe ist durch eine DatenlÃ¼ck an1 Tag 357 in eine 10- und eine 13-tÃ¤gig Reihe unterteilt. 
Die Zeitreihe in Abb. 6.14 weist Schwankungen mit einer Standardabweichung von Okin = 5 ,9  mm 
auf. Die Werte erscheinen jedoch nicht zufÃ¤lli verteilt. Die Amplitudenspektren der beiden etwa 10- 
tÃ¤gige TeilstÃ¼ck in Abb. 6.15 zeigen jeweils eine deutlich erhÃ¶ht Amplitude bei einer Frequenz von 
1 cpd, Die Amplitude der zweiten hervortretenden Frequenz von 2 cpd erhebt sich jedoch kaum Å¸be 
das Niveau der Amplituden eines normalverteilten Rauschens mit. gleicher Standardabweichung. 
Die Existenz von erhÃ¶hte Energie bei Frequenzen von 1 cpd und eventuell 2cpd legt die Anre- 
gung dieser HÃ¶l~enÃ¤nderungdurc das Gezeitenpotential nahe. Deshalb wurde die Zeitreihe einer 
Gezeitenanalyse unterzogen. Um in einem einheitlichen System zu bleiben, wurde dafÃ¼ die ETER- 
ATA-Software ausgewÃ¤hlt mit der schon die Modellierung der theoretischen Gezeiten in Kap. 6.1.1 
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Abb. 6.15: Amplitudenspektren der pseudokinen~atischen HÃ¶henÃ¤nderunge Die beiden Teilzeitreihen wur- 
den einzeln einer Fouriertransformation unterzogen und sind als schwarze und graue Balken dargestellt. 
ZusÃ¤tzlic ist das Spektrum eines normalverteilten weiÂ§e Rauschens mit  gleicher Standardabweichung 
00 = 5 . 9 m m  als dÃ¼nn schwarze Linie abgebildet. Zum Vergleich sind die Frequenzen der vier Hauptti- 
den 01, Ki, und S2 eingezeichnet. 
erfolgte2. Ein wichtiger Punkt bei der Gezeitenanalyse ist die Festlegung der zu bestimmenden 
Tiden. Wie bereits in Kap. 4.3.2.2 erlÃ¤utert ist die FrequenzauflÃ¶sun von der LÃ¤ng der Zeitreihe 
abhÃ¤ngig Nach zwei Wochen kÃ¶nne iin Wesentlichen die Tiden Oi, K l ,  M2 und S2 getrennt wer- 
den. Dies sind auch die Tiden mit den grÃ¶Â§t Amplituden. Aus einer Zeitreihe von vier Wochen 
Dauer sind schon wesentlich mehr Tiden ableitbar, da  dann die Tidengruppen, die sich durch das 
Argument von s (siehe Tab. 4.1) unterscheiden, trennbar sind. Die vorliegende Zeitreihe umfasst 
zwei TeilstÃ¼ck von 10 bzw. 13 Tagen. Zur Untersuchung, welche Tiden aus diesen Daten abgeleitet 
werden kÃ¶nnen wurden die Daten in verschiedenen Varianten analysiert: 
Variante I die vier Haupttiden mit ihren exakten Frequenzen, 
Variante I1 die von ETERNA fÃ¼ mindestens vierwÃ¶chig Datenreihen vorgeschlagenen Fre- 
quenzbÃ¤nder die jeweils mehrere Tiden umfassen 
gemeinsame SchÃ¤tzun aller Tiden eines Frequenzbandes 
+ ein gemeinsamer Amplitudenfaktor sowie eine Phasenverschiebung fÃ¼ jedes Frequenzband. 
Variante I11 Auswahl der Frequenzen von Variante 11, die die grÃ¶ste Tiden enthalten und sicher 
voneinander trennbar sind. 
In Tab. 6.3 sind die theoretischen Amplituden der vertikalen Deformation sowie die Ergebnisse der 
verschiedenen Varianten aufgefÃ¼hrt Die Amplitudenfaktoren st,ellen dabei analog zu Kap. 6.1.1 das 
VerhÃ¤ltni der geschÃ¤tzte Amplituden zu denen der Erdgezeiten der elastischen Erde Aei dar3. Die 
Phasen sind lokal mit positivem Phasenvorlauf definiert. 
In Variante I liegen die Amplitudenfaktoren fÃ¼ die ganztÃ¤gige Tiden um 0,1 und auch die der 
halbtÃ¤gige Tiden sind kleiner als 1. Dies ist durchaus plausibel, d a  die HÃ¶henanderunge in einem 
geschlossenen System auf Grund der Volumenerhaltung geringer sind. als die einer freien Ober- 
flÃ¤che 
Die relativen Fehler der Amplituden sind mit 16 bis 37% groÂ§ die absoluten Fehler sind dennoch 
'Analysen mit der vom Permanent Service for Mean Sea Level empfohlenen TASK-2000-Software (Bell u.a., 1998) 
fÃ¼hrte zu vergleichbaren Ergebnissen. Beim Ãœbergan zwischen verschiedenen Paketen sind Unterschiede in der 
jeweiligen Definition der Phase problematisch (siehe u.a. Kap. 4.3.2.1), weshalb alle Analysen mit derselben Software 
durchgefÃ¼hr wurden. 
3 1 ~  Gegensatz zur Gezeitengravimetrie, wo der Amplitudenfaktor als Gravimeterfaktor (Gl. 4.27) zu deuten ist. 
hat der Amplitudenfaktor hier keine weitere geophysikalische Bedeutung. 
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alle kleiner als 1 mm. Die Phasen sind mit einer Genauigkeit von 10 bis 20Â bestimmt. Die Stan- 
dardabweichung von Variante I liegt bei 4,4mm. Jene von Variante 11. bei der 18 Tiden in der 
Analyse bestimmt werden, ist nur unwesentlich kleiner. Dies deutet darauf hin, dass auch die we- 
nigen Tiden der ersten Variante die Zeitreihe ausreichend approximieren. Viele der kleinen Tiden 
erhalten in Variante I1 unverhÃ¤ltnismÃ¤Â groÂ§ Amplitudenfaktoren. Ursache hierfÃ¼ dÃ¼rft wohl 
eher das hohe Rauschniveau als eine PeriodizitÃ¤ auf diesen Frequenzen sein. Weiterhin stellt sich 
die Frage, inwieweit die 18 Tiden von Variante I1 bereits unabhÃ¤ngi voneinander bestimmt sind. 
DarÃ¼be gibt die Korrelation Auskunft, die in Abb. 6.16 dargestellt ist. 
Die Kreuzkorrelationen zwischen den Tiden im ganz- bzw. halbtÃ¤gige Spektrum sind bei Variante 
I1 deutlich grÃ¶Â§ als in den anderen beiden Analysen. Die grÃ¶Â§ Korrelation von pma.x = O,66 
ist noch nicht als kritisch anzusehen, jedoch weisen von den neun ganztÃ¤gige Tiden sieben eine 
Korrelation von mehr als 0,5 mit benachbarten Tiden auf. Die Kreuzkorrelationen und die  Tatsache, 
dass die Mehrzahl der Tiden eine Amplitude von weniger als einem Millimeter aufweist, lassen eine 
Zerlegung der Daten in 18 Frequenzen nicht als sinnvoll erscheinen. 
In Variante I11 sind nun wie in Variante I vier Tiden zum Ansatz gebracht, jedoch wurden kleinere 
Tiden der jeweiligen Gruppe relativ zur grÃ¶Â§t mitgeschÃ¤tzt Die Auswirkung dieser Herangehens- 
weise spiegelt sich vor allein bei der Gruppe PSKl wider. Immerhin besitzt die ,,kleinereK Tide Pi 
Tab. 6.3: Gezeitenanalyse der GPS-Daten. Die 23-t.Ã¤gig Reihe wurde in verschiedenen Varianten analysiert. 
Es sind mindestens die vier Ha.npttiden Oi. Ki, My und Sz trennbar (Variante I). Mit einer Zeitreihe von vier 
Wochen Dauer k6nnen bereit,s 18 Tiden geschÃ¤tz werden (Variante 11). Die Amplitude von PI ist dabei unter 
Annahme eines konstanten Amplit~udenver118ltnisses relativ zu K\ bcst,in~mt. Grau unterlegte Tiden weisen 
einen Ã¼berproportiona hohen Amplitudcnfaktor auf. Tiden mit einem relativen Fehler von mehr als 50% 
sind unterstrichen.  variant,^ 111 enth3lt die Parameter der endgiiltigen Auswertung, bei der die Tidengmppcn 
Ã‘Ã‘Ã‘ 
Ã‘Ã‘Ã‘ 
Variante I1 Variante 111 
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(a) Variante I, p,,,ax=0,27 (bj  Variante 11, p,nax=0,66 (C) Variante 111, p,,,m.=0,29 
Abb. 6.16: Korrelation zwischen Amplituden (ungerade) und Phasen (gerade Elemente) der Tiden der ein- 
zelnen Analyse-Varianten. Die Hauptdiagonalelen~ente, die die Korrelation der Unbekannten mit sich selbst 
beschreiben, sind stets eins. In Varianten I und I11 sind benachbarte Tiden gering miteinander korreliert. 
In Variante I1 treten Korrelationen zwischen den Amplituden und Phasen jeweils innerhalb des ganz- bzw. 
halbtÃ¤gige Tidenbandes auf. Die maximale Kreuzkorrelation von pmax=0,66 besteht zwischen den Ampli- 
tuden von o-1 und Qi .  
die drittgrÃ¶ÃŸ theoretische Amplitude. Bei der SchÃ¤tzun fÃ¼ das gesamte Frequenzband verringert 
sich der Amplitudenfaktor, da  nun die Tide Pi einen Teil der Variation auffÃ¤ngt Die Summe der 
Amplituden von Pi und K l  entspricht dabei nicht der Kl-Amplitude von Variante I, weil noch 
weitere Tiden mit dem gleichen Amplitudenfaktor versehen werden. Ein zweiter Grund ist die Tat- 
sache, dass zwar fÃ¼ beide Tiden die gleiche Phasenverschiebung gegenÃ¼be ihren theoretischen 
Anregungen geschÃ¤tz wird, diese jedoch im Beobachtungszeitraum nicht in Phase schwingen. 
Unter der Voraussetzung, dass die Annahme gleicher Phasenverschiebungen innerhalb der Tiden- 
gruppe zutrifft, ist mit den Gezeitenparametern von Variante 111 eine PrÃ¤diktio fÃ¼ beliebige 




Abb. 6.17: Gezeitenanalyse der kurzperiodischen HÃ¶henÃ¤nderu CNTR-EAST. Es  sind das Signal aus Abb. 
6.14 (grau) und die prÃ¤diziert Zeitreihe aus den geschÃ¤tzte Gezeitenparametern (schwarze Linie) sowie die 
Residuen dargestellt. 
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In Abb. 6.17 sind das gemessene Signal und die aus den Gezeitenparametern der Variante I11 
prÃ¤diziert Zeitreihe sowie die Residuen dargestellt. Die Standardabweichung der Residuen betrÃ¤g 
4,4 mm, im Vergleich z'u einer Standardabweichung von 5,9 mm der Beobachtungen. Die Amplituden 
und Phasen dieser endgÃ¼ltige Analyse sind noch einmal in Tab 6.4 zusammengestellt. Damit 
sind fÃ¼ die vier grÃ¶fite ganztÃ¤gige und die beiden grÃ¶fite halbtÃ¤gige Tiden Amplitude und 
Phase bestimmt. Die SchÃ¤tzun von Ql ist wÃ¼nschenswert Qi  und Ol sind jedoch mit der  kurzen 
verfÃ¼gbare Zeitreihe nicht trennbar. Die SchÃ¤tzun von Ql  zusÃ¤tzlic zu den vier FrequenzbÃ¤nder 
von Variante I11 fÃ¼hrt zu einem relativen Fehler der Ql-Amplitude von Ã¼be 100% u n d  wurde 
verworfen. 
Tab. 6.4: Gezeitenparameter der Gezeitenanalyse der GPS-Beobachtungen von CNTR. Zum Vergleich sind 
die theoretischen Amplituden und Phasen der Gleichgewichtstiden, die sich nach Kap. 6.1.1 fÃ¼ die Lage von 
Bei der Bewertung der Ergebnisse der Gezeitenanalyse aus pseudokinematischen HÃ¶he bleibt zu 
berÃ¼cksichtigen dass periodische FehlereinflÃ¼sse die sich aus der Satellitenkonfiguration ergeben, 
eine PeriodizitÃ¤ von einem Sternentag (Kl) aufweisen dÃ¼rften Dieser Tatsache wurde bei der 
GPS-Auswertung dadurch begegnet, dass die Mehrdeutigkeiten aus den TageslÃ¶sunge bei der 
SchÃ¤tzun der pseudokinematischen HÃ¶he wiedereingefÃ¼hr wurden und so die stabile LÃ¶sun auf 
der Grundlage der 24-Stunden-Beobachtungen Ã¼bernomme wurde. 
CNTR ergeben, aufgefÃ¼hrt 
Wenn auch bei den vorhandenen FehlermaBen die Bestimmung der Amplituden und Phasen der 
Gezeitenparameter im Lake Vostok unsicher ist, so kann doch die Existenz von periodischen 
HÃ¶henÃ¤nderung im See konstatiert werden. Der Vergleich der geschÃ¤tzte Amplituden und Pha- 
sen mit den unter Annahme der Massenerhaltung aus den Gleichgewichtstiden berechneten zeigt, 
dass die mit GPS beobachteten periodischen HÃ¶henÃ¤nderung in der GrÃ¶fienordnun der model- 
lierten Gezeiten liegen. Auch die ermittelten Phasen stimmen bis auf S2 gut mit den theoretischen 
Ã¼berein Eine Ursache fÃ¼ die erhÃ¶ht Amplitude von Sa kann in residualen Effekten des inversen 
Barometers liegen, der auch eine geringe halbtÃ¤gig Komponente aufweist (Abb. 6.8). 
sa 
A [mm] 2,O 6 O,67 1 1,0 ik O,18 1 3,O Â O,55 1 1,3 Â 0,51 1 1,9 Â 0,51 M, Ki 01 PI 
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Zur interferometrischen Untersuchung der vertikalen HohenÃ¤nderunge des Sees wurden fÃ¼n SAR- 
Interferogramme der Tandem-Mission von ERS-112 verwendet (Tab. 6.5. Abb. 6.18). Davon Ã¼ber 
decken vier Szenen den SÃ¼dtei des Sees einschliei3lich der Station Vostok. Zum Vergleich wurde 
eine Szene aus  dem Nordteil des Sees in die Untersuchung einbezogen. 
Tab. 6.5: Liste der in dieser Untersuchung verwendeten SAR-Szenen des Lake Vostok. A: Azimut des 
Satelliten, BI,: Basislinien-Komponente parallel zur Blickrichtung. B\: Basislinien-Komponente senkrecht, 
zur ~ l i ck r i ch tun~ .  
auf 
a b  
a b  
a b  
ab 
Ha: HÃ¶henmehrdeutiglcei . 
Datum Orbit 
Abb. 6.18: Lage der in dieser Untersuchung verwendeten SAR-Szenen des Lake Vostok. Die zur Zuordnung 
verwendeten Track-Nummern stehen jeweils in der vom Satellit zuerst aufgenommenen Ecke. Hintergrund: 
Radarsat-Mosaik. 
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6.3.1 Interferometrische Bearbeitung der Daten 
Anhand von Szene 229 (siehe Tab. 6.5) sollen die einzelnen Stufen der Auswertung exemplarisch 
erlÃ¤uter werden. In Abb. 6.19 sind das Amplitudenbild von ERS-2, das KohÃ¤renzbil und zwei 
Stadien der interferometrischen Prozessierung dargestellt. 
Das Amplitudenbild Ã¤hnel sehr stark dem entsprechenden Ausschnitt des Radarsat-Mosaiks, da  
beide Sensoren die gleiche WellenlÃ¤ng und lediglich unterschiedliche Polarisierungen aufweisen. 
Wie auch im Radarsat-Amplitudenbild sind neben dem See mit der Station Vostok und der Fahr- 
spur nach Mirny weitlÃ¤ufig DÃ¼ne im unteren Bildteil zu erkennen. 
Die KohÃ¤renz ein MaÂ fÃ¼ die UnverÃ¤nderlichkei der OberflÃ¤ch und damit die QualitÃ¤ der inter- 
ferometrischen Ergebnisse, ist generell hoch. Der See setzt sich auch in der KohÃ¤ren deutlich von 
seiner Umgebung ab. Die KohÃ¤ren Ã¼be dem See betrÃ¤g 0,68. Der hohe Grad an KohÃ¤ren scheint 
auf die geringe OberflÃ¤chenneigun zurÃ¼ckzufÃ¼hr zu sein, da  selbst die Bucht im SÃ¼dweste (in 
Abb. 6.19: SAR-Sxcnc 229 @ESA 1996. (a) Amplitndcnbild. (11) Kohzrenz, ( C )  topographiekorrigicrtcs 
Interferograinm. ((1) um den Einfluss des Basisliiiienfehlers korrigiertes I~~terferograiiim. 
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Abb. 6.19 oberhalb des Sees) und weitere im HÃ¶henmodel als eben zu erkennende Gebiete eine 
hÃ¶her KohÃ¤ren aufweisen. Die DÃ¼ne zeichnen sich durch eine abrupte Ã„nderun in der KohÃ¤ren 
ab. 
Das in Abb. 6 . 1 9 ~  dargestellte Differenzinterferogramm entstand durch die Reduktion der topo- 
graphischen Phase im natÃ¼rliche Interferogramm. Dazu wurde das digitale HÃ¶henmodel von 
R6my u.a. (1999), Abb. 3.2, und die prÃ¤zise Orbits des Delft Institute for Earth-Orzented Space 
Research DEOS (Scharroo u.a.,  1998) genutzt. Auf Grund der extrem kurzen normalen Basislinie 
von 6,O m und der sich daraus ergebenden HÃ¶henmehrdeutigkei von 1 640 m (siehe Tab. 6.5) kann 
die HÃ¶henreduktio als nahezu fehlerfrei angenommen werden. Selbst das dreifache der f Ã ¼  die Ost- 
antarktis angegebenen Standardabweichung von 0,8 m (Rhmy u.a., 1999) bewirkt einen Fehler der 
StreckenÃ¤nderun im Interferogramm von weniger als 0 , l  mm. FÃ¼ die lÃ¤ngst Basislinie (Interfe- 
rogramm 185) ergibt sich ein Wert von 1,1 mm. 
Das Interferogramm 229 wird von fast 12 Interferenzstreifen dominiert, die durch ihre Ausrichtung 
und den gleichmÃ¤ÃŸig Abstand auf einen Bahnfehler bei der Berechnung des Referenzinterfero- 
gramms schlieÃŸe lassen. Die GrÃ¶Ã des Basislinienfehlers, der eine Phasenvariation von 23 T ver- 
ursacht, kann aus der Ableitung von Gl. 5.13 nach B abgeschÃ¤tz werden und betrÃ¤g 3,1 m. Dieser 
Fehler erscheint in Anbetracht der nominell angegebenen Genauigkeit von 5 cm in Flugrichtung 
und 15 cm quer zur Flugrichtung (Scliarroo, 2000) sehr groÃŸ Die Ursache hierfÃ¼ liegt vermutlich 
in der Lage der Szene nahe dem Umkehrpunkt der Satellitenbalin und damit verbundenen grÃ¶ÃŸer 
Unsicherheiten in der Bestimmung der Satellitenbahn. 
Ein weiteres Indiz fÃ¼ einen Balinfehler ist ein ManÃ¶ve von ERS-2, das am Tag der Aufnahme 
stattfand (DEOS, 2000a,b). In zeitlicher NÃ¤h solcher BahnmanÃ¶ve kann es zu grÃ¶ÃŸer Ungenau- 
igkeiten kommen als die nominell angegebenen 15 cm fÃ¼ die Komponente quer zur Flugrichtung 
(Scharroo, 2000). Jedoch weist auch Interferogramm 185 einen Ã¤hnlic groÃŸe Bahnfehler auf, ohne 
dass in zeitlicher NÃ¤h ein ManÃ¶ve durchgefÃ¼hr worden ist. 
Eine Korrektion des Fehlers kann durch die Anpassung eines zweidimensionalen Polynoms erfolgen. 
Das Ergebnis ist das in Abb. 6.19d dargestellte Interferogramm. Das dominierende Merkmal ist eine 
gewÃ¶lbt Deformation auf dem See gegenÃ¼be einem Hintergrundrauschen auÃŸerhal des Sees. 
6.3.2 Interpretation der Interferogramme 
Nachdem der Einfluss der Topographie sowie eines zusÃ¤tzliche Satellitenbahnfehlers korrigiert 
wurde, enthalten die Interferogramme nur noch zeitabhÃ¤ngig Signale (Abb. 6.20). In allen Inter- 
ferogrammen hebt sich der See deutlich von seiner Umgebung ab .  
Mit Kenntnis der Modellbktrachtungen von Kap. 6.1 ist das Signal auf dem See als vertikale Ver- 
schiebung der SeeoberflÃ¤ch gegenÃ¼be der Umgebung zu erklgren. In1 Folgenden sollen alle anderen 
Effekte, d .  h. troposphÃ¤risch und ionosphÃ¤risch Refraktion sowie horizontale Verschiebung quan- 
titativ abgeschÃ¤tzt werden. 
6.3.2.1 TroposphÃ¤r i sch  Laufze i tverzÃ¶gerun  
In der kontinentalen Antarktis ist der absolute Wasserdampfgehalt der AtmosphÃ¤r auf Grund der 
niedrigen Temperaturen sehr gering. In -20 OC kalter, wassergesÃ¤ttigte Luft betrÃ¤g der Dampf- 
druck des Wassers nur 4% des Wertes von +20Â° (King und Turner, 1997). Der feuchte Anteil 
der LaufzeitverzÃ¶gerun (Gl. 5.2.2.3) betrÃ¤g dann nur noch 7 m m  im Vergleich zu 11 cm in 20 'C 
warmer, gesÃ¤ttigte Luft. Entscheidend fÃ¼ den Einfluss der TroposphÃ¤r im Interferogramm sind 
jedoch nur Unterschiede vor allem im Feuchtigkeitsgehalt der Luft, d .  h. Wolken und Wetterfronten. 
Abb. 6.20: ERS-112-Taiidem-1iiierfero~amme des Lake Vostok. (a)  Szene 185, (1)) Szene 229, ( C )  Szene 258. 
(d) Szene 458. (c) Szene 273. Die Interferograirinie sind im jeweiligen Sensor-Koordinatensystem dargestellt. 
die Lage der Szenen ist Abb. 6.18 '/AI entnehmen. Zus$itzlich sind die ungefahre Seegrenze. abgeleitet aus dem 
DHkI (Abb. 3.2). und die Station Vosiok (Kreuz) dargestellt. 
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Dass eine solche Wolke in allen Interferogrammen genau Ã¼be dem See liegt, ist aufierst unwahr- 
scheinlich. 
Andererseits kann es bei einer vertikal geschichteten AtmosphÃ¤r an topographischen Merkmalen zu 
Unterschieden in der Laufzeit zwischen Punkten unterschiedlicher HÃ¶h kommen (Hanssen, 2001). 
Der See als horizontale FlÃ¤ch in einer leicht geneigten Umgebung mit maximalen HÃ¶henunter 
schieden in den jeweiligen Szenen unter 100 m sollte keine derartigen Differenzen erzeugen. Die in 
den Interferogrammen enthaltenen Phasendifferenzen zwischen dem See und dem aufliegenden Eis 
sind demnach nicht auf RefraktionseinflÃ¼ss zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Neben diesen qualitativen Ãœberlegunge kann die VariabilitÃ¤ der troposphÃ¤rische Laufzeit- 
verzÃ¶gerun auch anhand der GPS-Messungen im SÃ¼dsomme 2001/2002 abgeschÃ¤tz werden (Kap. 
6.2.2). D a  die TroposphÃ¤r im Frequenzbereich von Mikrowellen nicht dispersiv ist, treten bei 
GPS-Messungen (L-Band) und ERS-SAR-Beobachtungen (C-Band) exakt die gleichen Effekte auf. 
Deshalb kann die Basislinie EAST-CNTR (siehe Abb. 6.9) zur Bestimmung des maximalen Effekts 
zum Zeitpunkt der GPS-Messungen benutzt werden. Die LaufzeitverzÃ¶gerun im Zenit wurde da- 
bei relativ bestimmt. Die maximale Ã„nderun zwischen zwei aufeinanderfolgenden Tagen betrug 
2,5 mm. Unter BerÃ¼cksichtigun des lÃ¤ngere Wegs der SAR-Signale durch die TroposphÃ¤r auf 
Grund des Einfallswinkels von etwa 23' ergibt sich eine Differenz der Refraktion des SAR-Signals 
zwischen beiden Punkten von 2,7 min. Dieser Wert kann als Maximalabschatzung dienen, denn die 
GPS-Messungen fanden im antarktischen Sommer statt ,  wÃ¤hren die SAR-Aufnahmen bei deut- 
lich niedrigeren Temperaturen und damit deutlich niedrigerem Wasserdampfgehalt der AtmosphÃ¤r 
aufgenommen wurden. 
6.3.2.2 IonosphÃ¤risch EinflÃ¼ss 
In  zwei Interferogrammen sind ionosphÃ¤risch StÃ¶runge erkennbar. Sie Ã¤ufier sich in langen Wel- 
lenzÃ¼ge in den Szenen 229 und 258. WÃ¤hren diese ionosphÃ¤rische Streifen in I n t e r f e r ~ g r ~ m m  
229 auoerhalb des Sees mit einer Amplitude von 1 bis 2mm auftreten, Ãœberlager sie i n  Interfero- 
gramm 258 das Signal Ã¼be dem See. Hier liegt die Amplitude dieser StÃ¶runge bei bis zu 4mm. 
Ein empirisches Vorgehen zur Korrektion ist weiter unten aufgefÃ¼hrt 
6.3.2.3 Horizontale Verschiebung 
Die Fliefigeschwindigkeit des Eises in der Region Vostok betrÃ¤g etwa 2m/a.  Entscheidend fÃ¼ 
die Grofie des Effekts im Interferogramm sind wiederum lediglich die rÃ¤umliche Unterschiede der 
Fliefibewegung innerhalb der abgebildeten FlÃ¤che Ob die Phasendifferenz zwischen dem Eis auf 
dem See und seiner Umgebung auf die Differenz der Fliefigeschwindigkeiten zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist, 
lÃ¤ss sich anhand der mit GPS bestimmten Geschwindigkeitsvektoren der Punkte CNTR und EAST 
aus Kap. 5.1 bestimmen. Die Verschiebungen, die sich dabei fÃ¼ eine Zeitdifferenz von einem Tag, 
projiziert auf die Satellitenblickrichtungen, ergeben, sind in Tab. 6.6 aufgefÃ¼hrt 
Tab. 6.6: Projektion der mit GPS bestimmten Geschwindigkeitsvektoren auf die Blickrichtungen der Inter- 
ferogramme nach GI. 5.25. Szene 1 158 229 258 458 
Asat 
EAST lvl = 2,03m/a Aflow=127,6' 
CNTR lvl = I ,  63m/a Aflow=132,8' 
283,6O 259,1Â 249,g0 263,6O 
-0,9mm -1,6mm -1,8mm -1,5mm 
-0.9mm -1,4mm -1,6mm -1.3mm 
Entsprechend GI. 5.25 betrÃ¤g die Verschiebung beider Punkte innerhalb eines Tages maximal 
-1,6 m m  bzw. -1,8 mm in Blickrichtung des Satelliten. Somit kann die Phasendifferenz zwischen 
beiden Punkten in den Interferograminen nicht durch einen Unterschied im Flie8verhalten zwischen 
dem See und seiner Umgebung verursacht sein. Auch die betragsmafiig grÃ¶Â§er FlieÂ§geschwindig 
keiten von Kwok (1998) ergeben fÃ¼ eine zeitliche Basis von einem Tag nur einen Deformationsun- 
terschied von 2,1 mm in Satellitenblickrichtung Å¸be der gesamten Szene, ohne dass sich der See so 
von seiner Umgebung abhebt wie in den vorliegenden Interferograminen. 
6.3.2.4 Vertikale Versch iebung  
Nachdem damit LaufzeitverzÃ¶gerunge in Iono- und TroposphÃ¤r sowie eine differentielle horizon- 
tale Verschiebung als Ursache des so deutlich auf den See begrenzten Signals ausgeschlossen werden 
kÃ¶nnen bleibt nur eine vertikale Verschiebung der EisoberflÃ¤ch Ã¼be dem See als ErklÃ¤rung Die 
entsprechend Gl. 5.26 in vertikale Deformation umgewandelten und geokodierten Interferomainme 
des Sudteils des Sees sind in Abb 6 21 dargestellt 
-- - 104" -- - 
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Abb. 6.21: Aus den Interferogran~mcn abgeleitete vert,ikale Verschiebung der EisoberflÃ¤che (a) Szene 185, 
(b) Szene 229, (C) Szene 258, (d) Szene 458. Zusiitzlich ist die Lage der Profile in Abb. 6.24 dargestellt. 
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Alle Szenen zeigen eine Absenkung der OberflÃ¤ch Ã¼be dem See. In  den Szenen 229 und 458 (Abb. 
6.21b.d) ist auÂ§erhal des Sees kein signifikantes Signal vorhanden. Die Standardabweichung dort 
liegt bei 1.0 mm bzw. 1,2 mm und kann als Fehlermaf3 der Maximaldeforniation angenommen wer- 
den. 
In Szene 258 (Abb. 6 . 2 1 ~ )  treten ionosphÃ¤risch StÃ¶runge auf, die positive Streifen in Azimut 
141Â erzeugen und das vertikale Signal abscliwÃ¤chen In der dreidimensionalen Ansicht der ver- 
tikalen Deformation aus dieser Richtung wird der Einfluss besonders deutlich (Abb. 6.22a). Zur 
besseren rÃ¤umliche Vorstellung wurde in dieser Abbildung die Absenkung der OberflÃ¤ch durch 
Vorzeichenumkel~r als AufwÃ¶lbun dargestellt. Die ionospl~Ã¤riscli LaufzeitverzÃ¶gerun fÃ¼hr zu ei- 
ner Verminderungdes Signal auf der gesamten LÃ¤nge auch Ã¼be dem See. Zur AbschÃ¤tzun der 
(a) 3D-Ansicht aus der Richtung der ionosphÃ¤rische (b) Projektion in Richtung der ionosphÃ¤rische 
StÃ¶runge StÃ¶runge 
Abb. 6 .22 :  Korrektion der ionosphÃ¤rische StÃ¶runge in Interferogramm 258. Zur besseren rÃ¤umliche Vor- 
stellung wurde in dieser Abbildung die Absenkung der OberflÃ¤ch durch Vorzeichenurnkehr als AufwÃ¶lbun 
dargestellt. 
maximalen vertikalen Deformation in dieser Szene kann als rein empirischer Ansatz angenommen 
werden, dass die Amplitude der ionospliÃ¤rische LaufzeitverzÃ¶gerun Ã¼be der gesamten LÃ¤ng 
des beeinflussten Streifens annÃ¤hern konstant ist. Die Breite des Streifens kann durch die 2-mm- 
Isolinie (in Abb. 6.22a fett.) approximiert werden. Abb. 6.22b zeigt die Projektion der Deformation 
auf die Richtung der StÃ¶rung Aus der Rekonstruktion des ungestÃ¶rte Signals kann eine maximale 
Deformation von etwas mehr als 15 mm fÃ¼ diese Szene abgeleitet werden. Die Lage des Maximums 
verschiebt sich dabei gegenÃ¼be der unkorrigierten Deformation nur wenig nach SÃ¼den 
Dagegen ist das Signal in Szene 185 nicht so eindeutig zu interpretieren. Die Standardabweichung 
rund um den See ist mit 1,9 mm nur unwesentlich kleiner als die der SeeoberflÃ¤ch mit. 2,2mm. 
Innerhalb der Seegrenzen ist dennoch deutlich eine kohÃ¤rent Absenkung zu erkennen. Diese Szene 
unterscheidet sich in zwei Eigenschaften von den anderen. Die Basislinie zwischen den Satelliten- 
bahnen beider Aufnahmen ist mit 184 m vergleichsweise lang. Dies sollte, wie bereits auf Seite 81 
ausgefÃ¼hrt zu keiner wesentlichen QualitÃ¤tsminderun fÃ¼hren d a  ein genaues Hohenmodell zur 
Reduktion der topographischen Phase vorliegt und es keine groÂ§e HÃ¶henunterschied innerhalb 
der Szene gibt. 
Der zweite Unterschied liegt im Zeitpunkt der Aufzeichnung der SAR-Daten. Szene 185 wurde am 
2./3.03.1996 bei einer TageslÃ¤ng von Ã¼be 17 Stunden aufgenommen. Zum Aufnahmezeitpunkt der 
Szenen 258 und 273 stand die Sonne nur noch etwa sechs Stunden Ã¼be dem Horizont, wÃ¤hren bei 
Szenen 458 und 229 bereits Polarnacht herrschte. Welchen Einfluss diese Tatsache auf d a s  Signal im 
Interferogramm haben kÃ¶nnte ist unklar. Laut NCEP-Wettermodell war es im SÃ¼de des Sees an 
den Aufnalnnetagen im MÃ¤r zu fast 80% bewÃ¶lkt wahrend die anderen Szenen bei wolkenlosem 
bzw. leicht bewÃ¶lkte Himmel gemacht wurden. In den Parametern spezifische Feuchtigkeit und 
Wasserdampfgehalt der AtmosphÃ¤re die auf Unterschiede in der tropospharischen LaufzeitverzÃ¶ge 
rung hindeuten kÃ¶nnten unterscheiden sich die Aufnahmezeitpunkte nicht wesentlich. Andererseits 
liegen die zu erwartenden Werte fÃ¼ die Region an der Diskretisierungsschrittweite des Modells und 
sind damit als unsicher zu bewerten. Die Ursache fÃ¼ das in Szene 185 festgehaltene Signal kann 
demzufolge nicht festgestellt werden, ZusammenhÃ¤ng mit dem Aufnahmezeitpunkt erscheinen je- 
doch mÃ¶glich 
Das Interferogramm aus dem Nordteil des Sees (Abb. 6.23) zeigt eine Anhebung der EisoberflÃ¤ch 
zwischen den beiden Aufnahmezeitpunkten. Das Maximum der Verschiebung betrÃ¤g 12 mm. Es 
liegt sehr nahe dem nordwestlichen Ufer des Sees. Die Westflanke ist wesentlich steiler als die 
Ã¶stliche Der Rand der Deformation stimmt gut mit der Seegrenze Ã¼berein Selbst kleinere Aus- 
buchtungen z. B. am Ostufer sind ausgeprÃ¤gt Die Standardabweichung auÂ§erlial des Sees ist mit 
0,9 mm vergleichbar mit denen der Szenen 229 und 458. 
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Abb. 6.23: Vertikale Verschiebung der Eisoberflache in1 Norden des Sees aus dem Interferogramm 273. 
6.3.3 Deformationsverhalten in der Aufsetzzone 
Abb. 6.24 zeigt Querprofile Ã¼be den SÃ¼dtei des Sees. Die Lage der Profile wurde dabei so gewÃ¤hlt 
dass sie das Maximum der Deformation in Szene 229 enthalten (siehe Abb. 6.21). FÃ¼ jedes Profil 
erfolgte eine Niveauanpassung, so dass das Signal auBerhalb des Sees minimiert wurde. 
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Abb. 6.24: Querprofile Ã¼be den See. Die Lage der Profile ist in Abb. 6.21b dargestellt 
Die Profile der Szenen 229 und 458 zeigen eine Ã¤hnlich Form mit Maxima von 16 bzw. 11 mm. 
Diese beiden Profile wurden einer genaueren Analyse unterzogen. Die bei Schelfeisen Ã¼blich Vor- 
gehensweise, aus dem rÃ¤umliche Verlauf der Deformation die elastischen Eigenschaften des Eises, 
speziell den ElastizitÃ¤tsmodu zu bestimmen (siehe Kap. 4.6), ist in diesem Fall jedoch unter Vor- 
behalt zu betrachten. Das z. B. von Smith (1991) und Vaughan (1995) verwendete Modell beruht 
auf der Annahme eines einseitig eingespannten elastischen Balkens, was fÃ¼ den See nicht zutrifft, 
d a  das Eis zumindest auf beiden Seiten aufliegt. 
Diesem Ansatz soll ein realistischeres Modell gegenÃ¼bergestell werden, das einer gekrÃ¼mmte Auf- 
setzlinie entspricht, wobei hier eine konstante Krummung angesetzt wurde. WÃ¤hren die Anwen- 
dung des Modells des elastischen Balkens durch Anpassung der Funktion 4.42 an die gemessenen 
Profile von jedem Ufer bis zur maximalen Auslenkung im Sinne der kleinsten Quadrate erfolgen 
kann, erfordert die BerÃ¼cksichtigun der KrÃ¼mmun die numerische LÃ¶sun von Gl. 4.45. Durch 
Variation der Parameter wurde jeweils derjenige Parametersatz (Ao,  ÃŸ R) ermittelt, der die Profile 
bestmÃ¶glic approximiert. Die Ergebnisse beider AnsÃ¤tz fÃ¼ die Profile 229 und 458 sind in Abb. 
6.25 dargestellt. 
West ( 
Abb. 6.25: Anpasssung der Deformationsfunktion eines einseitig eingespannten Stabes an die Querprofile 
der Szenen 229 und 458. 
Beide Modelle sind in der Lage, den geometrischen Verlauf der Deformation entlang der Pro- 
file zu beschreiben. Der Anpassungsfehler betrÃ¤g in allen FÃ¤lle wenige Zehntel Millimeter 
(o'?" = 04'~~ = 0,29 mm). DieBerÃ¼cksicl~t~iun der KrÃ¼mmun der Aufsetzlinie fÃ¼hr zu Ã¤hn 
lichen Werten fÃ¼ den DÃ¤mpfungsfakto ÃŸ Die Amplituden sind mit -16,6 mm fÃ¼ Profil 229 und 
-13,O mm fÃ¼ Profil 458 im Betrag grÃ¶Â§ als die Ma.ximalauslenkung in den Interferogrammen 
und auch grÃ¶Â§ als fÃ¼ das Modell des einseitig eingespannten Balkens (229: -15,Gmm; 458: 
-10,9 mm). 
Die AbschÃ¤tzun der Genauigkeit. gestaltet sich bei der Bestimmung des optimalen P a r a m t e r ~ ~ t z e s  
im Zuge der LÃ¶sun der Differentialgleichung schwierig. Einen Anhaltspunkt kann d ie  Standard- 
abweichung der Anpassung liefern, die sich bei benachbarten Werten von AQ und Ã ergibt (Abb. 
6.26). Neben der LÃ¶sun mit der kleinsten Standardabweichung gibt es bei beiden Profilen einen 
relativ groÂ§e Bereich mit nur unwesentlich schlechteren Werten. Der relative Fehler von Ã wurde 
deshalb pragmatisch auf 10% festgesetzt. FÃ¼ die Amplitude dÃ¼rft der Fehler sogar noch grÃ¶Â§ 
sein. Eine wesentliche DÃ¤mpfun des Signals als Folge einer zu geringen Breite des Sees (siehe Kap. 
4.6) ist daher nicht eindeutig festzustellen. 
Mit dem mittleren DÃ¤mpfungsfakto Ã = 0,12 der beiden Anpasssungen unter BerÃ¼cksichtigun 
der KrÃ¼mmun und einer mittleren Eisdicke von (3 900 Â 100) m kann der ElastizitÃ¤tsmodu auf 
E = (2,07 k 0,83) GPa geschÃ¤tz werden. Der aus dem Deformationsverlauf in der Aufsetzzone 
bestimmte Wert fÃ¼ den ElastizitÃ¤tsmodu liegt innerhalb des Bereiches, der von anderen Studien 
ermittelt wurde (siehe Kap. 4.6) 
(a) Profil 229 (11) Profil 458 
Abb. 6.26: Standardabweichung zwischen den gemessenen Deforinationsprofilen und der Differentialglei- 
chung fÃ¼ eine konstant gekrÃ¼mmt Aufsetzlinie in AbhÃ¤ngigkei der zu schÃ¤tzende Parameter Ao und ÃŸ 
Das Kreuz kennzeichnet die optinlalen Parameter A o Ã Ÿ  Die weiÂ§ Isolinie umschlieflt alle LÃ¶sungen deren 
Varianz maximal 10% grÃ¶Â§ ist als die der optimalen. 
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6.3.4 AbschÃ¤tzun des beteiligten Wasservolumens 
Abb. 6.27: Fortsetzung der Deformation in Sze- 
ne 229 auf den See und resultierende Volumen- 
abschatzung. 
Eine weitere zu klÃ¤rend Frage ist die nach dem 
Wasservolumen, das im See umverteilt werden 
muss, um diese Verschiebung der OberflÃ¤ch zu 
verursaclien. FÃ¼ die Szene 229 wurde dazu bei- 
spielhaft die Deformation auÂ§erhal des Interfe- 
rogramms extrapoliert, um geschlossene Isolinien 
zu erhalten (Abb. 6.27). Die relativ kleine n~i t t -  
lere HÃ¶henÃ¤nderu von 6 m m  auf einer FlÃ¤ch 
von etwas mehr als 2 000 km2 fÃ¼hr auf ein Was- 
servolumen von 12 000 000 m3, welches zwischen 
beiden Zeitpunkten der SAR-Aufnahmen umver- 
lagert wurde. Eine konstante FlieÂ§geschwindig 
keit vorausgesetzt, ergibt sich ein Volumenfluss 
von 1 300m3/s. Dies ist vergleichbar mit dem 
Volumenfluss, der sich nach WÃ¼es und Carmack 
(2000) auf Grund der horizontalen Konvektion 
ausbildet (siehe Kap. 3.6). 
6.3.5 Ursache der vertikalen Deformation der SeeoberflÃ¤ch 
Die in Kap. 6.1 untersuchten und mittels GPS nachgewiesenen Effekte Gezeiten und inverses Baro- 
meter stellen mÃ¶glich Ursachen der Signale in den Interferogrammen dar. Der inverse Baronieter- 
Effekt. kann analog zu den GPS-Messungen auf der Grundlage der Luftdruckdaten der NCEP- 
Reanalyse modelliert werden. Dabei ist zunÃ¤chs die Frage nach der Zuverliissigkeit der Druckdaten 
zu stellen. FÃ¼ das Jahr 1996 ist kein Vergleich zwischen dem Modell und den Wetterdaten von 
Vos tok  mÃ¶glich d a  die Station zu dieser Zeit nicht in Betrieb war. Das bedeutet andererseits, dass 
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Abb. 6.28: Vergleich des NCEP-Wettern~odells mit der nÃ¤chstgelegene automatischen Wetterstation 
(111,25'0, 71,6OS). FÃ¼ die Station Vostok selbst liegen fÃ¼ diesen Zeitraum keine Daten vor. 
Auch die Daten der Å¸be 700km entfernten Wetterstation bei 111.25O0, 71.6's sind lÃ¼ckenhaf 
(Abb. 6.28). Sie zeigen jedoch, dass das Wetterniodell den Luftdruckverlauf weitgehend realistisch 
widerspiegelt. Lediglich das Tiefdruckgebiet am Tag 136 ist vom Modell nicht erfasst. In Abb. 6.29 
ist die Luftdruckdifferenz Å¸be dem See dargestellt, die mit dem in Kap. 6.1.4, GI. 6.3 hergeleite- 
ten Koeffizienten in eine HÃ¶henÃ¤nderu der sÃ¼dliche SeeoberflÃ¤ch umgerechnet werden kann. 
90 6.3. INSAR-ERGEBNISSE 
Der Differenz-Effekt zwischen den Zeitpunkten der jeweiligen SAR-Szenen, die ein Interferogramm 
bilden, betrÃ¤g bis zu 19 mm fÃ¼ Szene 258. 
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Abb. 6.29: Luftdruckdifferenz zwischen Nord- und SÃ¼dend des Sees im Zeitraum der SAR-Aufnahmen. 
Der fÃ¼ ein Interferogramn~ zu erwartende inverse Barometer-Effekt ergibt sich als Differenz zwischen den 
Werten der Zeitpunkte der beiden SAR-Aufnahmen. die dieses Interferogramm bilden. 
Die zu erwartende gezeitenbedingte HÃ¶henÃ¤nderu kann mit Hilfe der aus den GPS-Messungen 
in Kap. 6.2 bestimmten Gezeitenparameter abgeschÃ¤tz werden. Abb. 6.30 zeigt die Zeitreihe der 
HÃ¶henÃ¤nderung fÃ¼ den betreffenden Zeitraum. Zu berÃ¼cksichtige ist dabei, dass die GPS-Reihe 
sehr kurz ist und damit nur wenige Tiden bestimmt werden kÃ¶nnen Zudem ist die Frequenz- 
auflÃ¶sun bei einer derart kurzen Reihe nur gering. Dies wirkt sich besonders auf die Vorhersage 
fÃ¼ entfernte Zeitpunkte aus. da  gemeinsam geschÃ¤tzt Tiden eventuell nicht bestimmte Phasenun- 
terschiede aufweisen. 
ZusÃ¤tzlic sind in Abb. 6.30 die Differenzen der gezeitenbedingten HÃ¶henÃ¤nderung dargestellt, 
die fÃ¼ die Interferogramine zu erwarten sind. Zum Vergleich sind die entsprechenden Werte abgebil- 
det, die sich aus den Gleichgewichtsgezeiten fÃ¼ die Lage des Maximums in Szene 229 (Kap. 6.1.1) 
ergeben. In beiden FÃ¤lle sind die DeformationsbetrÃ¤g kleiner als 1 mm. Dieser geringe Betrag 
ergibt sich aus der Tatsache, dass die Zeitdifferenz von einem Tag zwischen den beiden Aufnahmen 
eines Interferogrammes nahe der Periode der grÃ¶ote Tiden liegt. 
-10 C I 
63 70 77 84 91 98 105 112 119 126 133 140 147 
DoY 1996 
Abb. 6.30: PrÃ¤diktio der aus den GPS-Messungen (Kap. 6.2) abgeleiteten Gezeitenparameter fÃ¼ den 
Zeitraum der SAR-Aufnahmen. Zum Vergleich sind die Hohendifferenzen dargestellt, die sich aus den theo- 
retischen Gezeitenparametern (Kap. 6.1.1) fÃ¼ die Aufnahmezeitpunkte ergeben. 
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Tab. 6.7 fasst nun die beobachteten und theoretischen HÃ¶henÃ¤nderung fÃ¼ die Interferogrammc 
zusammen. Der inverse Barometer-Effekt allein besitzt etwa die gleiche GrÃ¶fienordnun wie die Bc- 
obachtungen. Unter Berucksichtigung der nicht quantifizierbaren Unsicherheiten der Luftdruckdif- 
ferenzen aus den NCEP-Daten und damit des inversen Barometer-Effekts ist die ~bereinst immung 
zwischen Beobachtung und Modell erstaunlich hoch. Zur detaillierten Interpretation muss jedes der 
Interferogramme gesondert betrachtet werden. 
Tab. 6.7: Vergleich der beobachteten und modellierten vertikalen Maximalverschiebung in den Interfero- 
grammen. 
Wie schon in Abschnitt 6.3.2.4 diskutiert, ist das Signal in Szene 185 als unsicher einzustufen. Die 
Deformation der SeeoberflÃ¤ch betrÃ¤g nur wenige Millimeter. Inverser Barometer-Effekt und Ge- 
zeitenprÃ¤diktio liefern HÃ¶henihderunge von je etwa einem Millimeter, so dass sich in der Summe 
eine geringfÃ¼gi positive Deformation ergibt. Damit stimmen Beobachtung und Modellierung in 
der Kleinheit des Signals Ã¼berein 
FÃ¼ Szene 229 liefert das Modell des inversen Barometer-Effekts eine Absenkung der OberflÃ¤ch 
von 8,2 mm, wiihrend die Gezeitenauslenkungen der beiden Aufnahmen des Interferogramms fast 
gleich sind. Das Vorzeichen der Deformation ist damit richtig prÃ¤diziert der Betrag der modellierten 
HÃ¶henÃ¤nderu entspricht nur der H51fte der gemessenen. Welche Auswirkung der im NCEP-Modell 
nicht erfasste Tiefdruckeinfluss in der Region der AWS (111,25'0, 71,6OS) hat,  kann nicht bestimmt 
werden. In Anbetracht dieser Unsicherheit korrespondieren auch hier Modell und Beobachtung sehr 
gut.  
Das Signal in Szene 258 weist auf Grund der ionospharischen Refraktion eine grÃ¶Â§e Unsicherheit, 
auf. Das Maximum der Deformation wurde auf 15mm geschÃ¤tzt Dieser Wert wird vom Modell 
sowohl im Vorzeichen als auch in der Magnitude bestÃ¤tigt 
Interferogramm 273 bildet den Nordteil des Sees ab. Bei der Berechnung des inversen Barometer- 
Effekts muss entgegen GI. 6.3 mit einem negativen ProportionalitÃ¤tsfakto gerechnet werden, da ein 
hÃ¶here Luftdruck im Norden (APlvs > 0) eine negative Deformation verursacht. Die PrÃ¤diktio 
der Gleichgewichtstiden fÃ¼ die Lage des Maximums in Szene 273 liefert ebenfalls einen geringfÃ¼gi 
negativen HÃ¶henunterschied In diesem Fall widerspricht das Modell der Beobachtung aus dem In- 
terferogramm. 
Der beobachtete HÃ¶henunterschie in Szene 458 betrÃ¤g -11 mm. Die beiden modellierten Effekte 
liefern eine Deformation von -3,4 mm. Die Magnitude wird zwar in der Modellierung unterschÃ¤tzt 
das Vorzeichen stimmt jedoch in Modell und Beobachtung Ã¼berein 
Gleichgewichtsgezeiten 
zum Vergleich: Gezeiten - GPS 
Modell - gesamt [mm] 
Mit Hilfe der SAR-Interferometrie konnte eine Deformation der EisoberflÃ¤ch Ã¼be dem See in 
mehreren FÃ¤lle nachgewiesen werden. Das Signal weist, wie zu erwarten, eine deutliche DÃ¤mpfun 
zum Rand hin auf. Ein einfaches Modell aus inversem Barometer-Effekt und gezeitenbedingter 
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6.4.3 DurchfÃ¼hrun der Messungen 
Nach Testmessungen und der Einstellung einer optimalen Konfiguration erfolgten vom 23.07. bis 
10.12.1969 Aufzeichnungen der Schweregezeiten. Auf Grund von GerÃ¤teprobleme wurde nur mit 
einem GerÃ¤ eine brauchbare Aufzeichnungsreihe erhalten. Die Kalibrierung des GerÃ¤te erfolgt,e 
mittels der internen Eicl~vorrichtung in unregelmaBigen AbstÃ¤nden um keine systematischen Effek- 
t e  zu verursachen (Schneider, 1971a). Dabei wurde durch definierte Verstellungen der Skalenwert,, 
d .  h. der Umrechnungsfaktor von Millimeter der Aufzeichnung in pGal, bestimmt. Der mittlere 
Skalenwert betrug 4,38pGal/mm (siehe Tab. 6.8). Die empirische Standardabweichung der Ska- 
lemverte wurde aus Mehrfachbestimmungen ermittelt und betrÃ¤g 1-2% (Schneider, 1971b). D a  
die Abweichungen der einzelnen Skalenwerte vom Mittel jedoch grofler sind, kann von einer realen 
Ã„nderun des Skalenwertes ausgegangen werden. 
Tab. 6.8: Skalenwerte der Gravimeteraufzeichnungen (Schneider, 1971b). 
2. Messreihe 1 1. Messreihe 








D a  die Anzeige des Galvanometers nicht Ã¼be die gesamte Breite des Registrierstreifens linear 
war. musste die NichtlinearitÃ¤ ermittelt werden. Diese Bestimmung wurde vor Beginn, nach dem 
Ende und nach 2 Monaten Registrierung am 29.09. durchgefÃ¼hrt Dadurch entstand eine (geplante) 
Unterbrechung der Datenreihe. Wegen Temperatureffekten wurde die Auswertung erst am 02.10. 
wieder begonnen. Der Einfluss der NichtlinearitÃ¤ ist gering. Er betrÃ¤g maximal einen Millimeter 
und wurde an die Beobachtungen angebracht. 
A d e r  bei den Kalibriervorgangen traten in den Aufzeichnungen kaum SprÃ¼ng auf. Diese wurden 
durch 0rdinat.enkombination eliminiert. Schneider berechnete den mittleren Ablesefehler nach der 
Methode von Lecolazet z u  Â±l, pGal. Aufgrund eines Stromausfalls, der sowohl zu einem Ausfall 
der Aufzeichnung als auch zum Ausfall der Heizung fÃ¼hrte ist die Reihe vom 27.10 bis 31.10. 
unterbrochen, so dass sich fÃ¼ die Auswertung drei DatenblÃ¶ck ergeben (Abb. 6.31). 
Tag 1969 
6.4.4 UrsprÃ¼nglich Auswertung 
Skalenwert 
[pGal/mm] 
Die Auswertung der Messungen erfolgte nach damaligem Standard. Die photographischen Auf- 
zeichnungen wurden graphisch interpoliert und mit einer zeitlichen Rate von einer Stunde und 
einer AuflÃ¶sun von einem Millimeter digitalisiert. Diese Werte wurden wegen Nichtlinearitat der 
Aufzeichnung korrigiert und mit Hilfe linear interpolierter Skalenwerte in Schwereanderungen um- 
gerechnet. Zur Auswertung wurden die Methode von Doodson-Lennon und jene von Venedikov 
verwendet (siehe z. B. Melchior, 1983). Da die Doodson-Lennon-Methode Zeitreihen von 29 Tagen 
auswertet, konnte das 25 Tage umfassende Beobaclltungsintervall im Oktober fÃ¼ diese Auswer- 
tevariante nicht genutzt werden. Die einzelnen Zeitreihen Ã¼berlappe sich und sind damit nicht 
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1. Jul 1. Aug 1. Sep 1.0kt  1. Nov I. Dez 1969 
Abb. 6.31: Ubersicht Ã¼be das Datenmaterial der Erdgezeitenregistrierung 1969. Die fÃ¼ die Auswertung 
nach Doodson-Lennon genutzten Beobachtungsintervalle (Schneider und Simon, 1974) sind als Balken dar- 
gestellt. 
~ n a b h ~ n g i g ,  sie wurden jedoch von Schneider zur Berechnung der FehlermaBe als unkorreliert an- 
genommen (siehe Tab. 6.9). Mit Venedikovs Methode wurden zwei Varianten berechnet, bei denen 
alle 132 Tage bzw. 114 ausgewÃ¤hlt Tage zur Auswertung genutzt wurden. In Schneider und  Simon 
(1974) sind dabei nur die Parameter der beiden grÃ¶Â§t Tagestiden angegeben (Tab. 6.9). Die 
Amplitudenfaktoren dieser Tiden entsprachen im Rahmen der Genauigkeit dem, was aus Messun- 
gen auf der Nordhalbkugel bekannt war. Eine geophysikalische Interpretation der Ergebnisse nahm 
Schneider nicht vor. Das wichtigste Ergebnis war fÃ¼ ihn der Nachweis, dass eine quantitative 
Aufzeichnung der Schweregezeiten unter den Bedingungen von Vostok mÃ¶glic ist. 
Tab. 6.9: Harmonische Konstanten der Gezeitenregistrierung in Vostok 1969 (Schneider, 1971b; 
Schneider und Simon, 1974). Der Amplitudenfaktor S beschreibt das VerhÃ¤ltni der beobachteten Ampli- 
tuden zur theoretischen Amolitude. berechnet nach Bartels (19571. Die Phasenverschiebung d) ist oositiv. 
DoodsonI 1,189 1,199 1,058 1,511 0,760 1,074 -10,9 
Doodson I1 1,401 1,241 1,189 0,150 0,855 1,114 +12,0 
DoodsonIII 1,268 1,263 1,285 0,612 0.781 0,861 +28,8 
Doodson SV 0.875 1,166 1,190 0,453 0,917 0,965 +48,4 
Doodson V 1,174 1,127 1,213 1,367 0,899 0,919 +34,4 
Doodson 1.114 1,196 1,187 0,441 0,818 0,977 +21,0 
+ 0,304 0,056 0,081 0,817 0,084 0,106 19,2 
Venedikov I 1,215 1,195 
31 0,050 0,038 
Venedikov I1 1,208 1,217 
Â 0.052 0.039 
6.4.5 Gezeitenanalyse mit ETERNA 
Die vor nunmehr Ã¼be 30 Jahren aufgezeichneten Datenreihen lagen fÃ¼ diese Untersuchung sowohl 
als originale photographische Aufzeichnungen als auch tabellarisch mit bereits angebrachten Kor- 
rektionen vor. Auf diese Tabellen wurde bei der erneuten Auswertung zurÃ¼ckgegriffen d a  in diese 
auch das Zusatzwissen des Beobachters eingegangen ist, das nach dieser langen Zeit nicht mehr 
rekonstruierbar ist. 
Wie auch schon bei der kÃ¼rzere GPS-Reihe in Kap. 6.2 stellt sich die Frage nach den optimalen 
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Gezeitenparametern bei der Analyse mit der ETERNA-Software (Wenzel, 1996). Die Datenreihe 
umfasst 134 Beobachtungstage, die durch zwei DatenlÃ¼cke in Intervalle von 67, 25 und 40 Tagen 
unterteilt sind. Somit sollten die verschiedenen Tidengruppen, die sich im Argument der mittleren 
LÃ¤ng des Mondes s unterscheiden (siehe Kap. 4.1.4), voneinander trennbar sein. 
Auf Grund der polnahen Lage stellt sich jedoch auch die Frage nach dem VerhÃ¤ltni zwischen den 
Amplituden der einzelnen Tiden (siehe Tab. 6.10) und der Genauigkeit der Aufzeichnung von et- 
wa 1 pGal. Tiden, die laut Skalenwert in der graphischen Aufzeichnung eine Amplitude kleiner als 
0,25 mm haben, sind mit groÂ§e Wahrscheinlichkeit schwer quantifizierbar. 
Weiterhin bleibt zu untersuchen, inwieweit die Tiden K1 und PI unabhÃ¤ngi voneinander aus dem 
Datenmaterial extrahiert werden kÃ¶nnen Es ergeben sich somit folgende Auswertevarianten: 
Var ian te  I alle 18 Tidengruppen, die aus einer einmonatigen Datenreihe ableitbar sind, 
V a r i a n t e  I1 alle 7 Tiden mit Amplituden > 1 pGal, 
Var ian te  111 die Tiden aus Variante 11, K1 und PI separat. 
Tab. 6.10: Variant,en der Gexeitcnanalyse der gravimetrischen Daten von Schneider (1971a). Fiir die Tiden 
sind jeweils theoretische Amplitude. Ainplit,udenfaktor mit Standardabweichung sowie Phasenvorlauf mit, 
Staiiclardab~veicl~ung angegeben. Variante I umfasst alle Tidengruppen. grau unterlegte Tiden weisen einen 
Uberproport.iona1 hohen Amplitudenfaktor auf. Tiden mit einem relativen Fehler von mehr als 50% sind 
unt~erstrichen. In Variante I1 wurden alle Tiden mit Amplit,uden > lp.Gal zur Ausgleichung angesetzt,. 
Variante 111 t,rennt zus2tzlich die Tiden fi und Pi. AuBerdem ist die Luft.druckregression {ig/SP und die 
ng nach der Ausgleichung der jei 
Variante I 
ligen Variante aufgefchrt. 
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Aus Tab. 6.10 wird ersichtlich, dass die Tiden mit kleinen theoretischen Amplituden in Variante 
I zum Teil sehr groÃŸ Amplitudenfaktoren und groÃŸ Standardabweichungen erhalten. Die Ver- 
nachlÃ¤ssigun dieser kleinen Tiden in Variante I1 fÃ¼hr zu einer nur geringen Verschlechterung der 
Standardabweichung nach der Ausgleichung. Die Amplituden und Phasen der verbleibenden Tiden 
Ã¤nder sich lediglich im Rahmen ihrer GenauigkeitsmaÃŸe 
Variante I11 soll die Trennbarkeit von Kl und Pl untersuchen. Formal ist dazu eine Zeitreilie 
von mindestens 180 Tagen nÃ¶tig Die Korrelation zwischen den Parametern beider Tiden liegt bei 
p ~ f i  = 0,2 und ist unkritisch. Als Indiz fÃ¼ eine verlÃ¤sslich Trennung beider Tiden gibt Melchior 
(1983) eine ungefÃ¤hr Ãœbereinstimmun der Phasen der Residualtiden an (AÃ < 20'). Diese Bedin- 
gung ist in1 vorliegenden Fall, = 88,5O, ÃŸp = 231,5O, nicht erfÃ¼llt Die nur geringe Ã„nderun 
der Parameter fÃ¼ Kl bei separater SchÃ¤tzun von Pi deutet jedoch darauf hin, dass das Ergebnis 
von Kl in Variante I1 kaum von Pi beeinflusst ist. Die hauptsÃ¤chlic meteorologisch verursachte 
Tide Si, die in Variante I1 zusammen mit Kl und Pi geschÃ¤tz wurde, in Variante I11 aber ganz 
unberÃ¼cksichtig blieb, hat  keinen Einfluss auf die Parameter von Kl. Lediglich der leichte Anstieg 
des Luftdruck-Regressionskoeffizienten kÃ¶nnt auf die NichtberÃ¼cksichtigun von Si zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
sein. Die Parameter von Variante I1 bilden demnach die Grundlage fÃ¼ alle weiteren Analysen und 
sind in Tab. 6.11 noch einmal zusammengestellt. 
Tab. 6.11: Gezeitenparameter der Analyse der gravimetrischen Daten. Die erste Zeile enthÃ¤l den a prio- 
ri Anlplitudenfakor fÃ¼ eine elliptische, rotierende, inelastische und ozeanlose Erde (Wahr, 1981; Dehant, 
1987). In der zweiten Zeile sind die Amplitudenfaktoren und deren Standardabweichung der endgÃ¼ltige Ge- 
zeitenanalyse (Variante 11) aufgefÃ¼hrt Mit Hilfe der theoretischen Amplituden und der Amplitudenfaktoren 
wurden die beobachteten Amplituden berechnet (Zeile 3). Die dazugehÃ¶rige Phasen mit ihren Standardab- 
weichungen sind in Zeile 4 aufgefÃ¼hrt Eine positive Phase bedeutet dabei einen Vorlauf der beobachteten 
gegenÃ¼be der theoretischen Tide. Die Amplituden und Phasen sind hinsichtlich der Aufzeichnungsfehler der 
Registrieranordnung korrigiert (siehe Text). 
Die Standardabweichungen der Gezeitenparameter sind selbst bei den verbliebenen Tiden groÂ§ 
Lediglich die beiden grÃ¶Â§t Tiden 01 und Kl haben einen Fehler von nur wenigen Prozent bzw. 
Grad. 
I m  Folgenden sollen die geschÃ¤tzte Gezeitenparameter interpretiert werden. Neben den Erdgezei- 
teil. die den grÃ¶Â§t Anteil an den beobachteten SchwereÃ¤nderunge verursachen, wirken noch eine 
Reihe anderer Faktoren. Dabei muss zwischen nichtgravitativen und gravitativen Effekten unter- 
schieden werden. Eine Reihe von nichtgravitativen FehlereinflÃ¼sse bewirkt ein hÃ¶here Messrau- 
sehen, wie etwa Mikroseismik und elektrostatische StÃ¶rungen Es  gibt zudem einige Effekte, die 
einen systematischen Einfluss auf das Ergebnis haben. Ein instrumenteller Effekt resultiert aus 
der TrÃ¤ghei der Registrieranlage bestehend aus Gravimeter und Galvanometer und bewirkt eine 
zeitverzÃ¶gert Aufzeichnung des Signals, FÃ¼ die 1969 verwendete Apparatur ergibt sich eine Pha- 
senverschiebung von -0,7O bzw. -1.4O fÃ¼ die ganz- bzw. halbtÃ¤gige Tiden (Schneider, 1971b). 
Die DÃ¤mpfun des Signals ist mit 0,01% bzw. 0,03 % fÃ¼ Ganz- bzw. Halbtagestiden gering. Ent- 
sprechende Korrektionen (sowohl fÃ¼ Amplitude als auch Phase positiv) wurden an die Ergebnisse 
in  Tab. 6.11 angebracht. 
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Der Gravimetergang. der einen Trend in den Aufzeichnungen erzeugt, wird in der ETERNA- 
Auswertung durch eine Hochpassfilterung der Daten mit. einer Grenzfrequenz von 0,8 cpd eliminiert 
(Wenzel, 1996). Ein Vorteil dieses Filters besteht in der gleichzeitigen Eliminierung des langperiodi- 
schen Einflusses von LuftdruckÃ¤nderungen Allerdings wird die Bestimmung der langperiodischcn 
Tiden ebenso verhindert. 
Ein gravitativer Effekt neben den Erdgezeiten sind die in Kap. 4.4 vorgestellten Ozean- 
auflastgezeiten. Auf Grund der grofien Entfernung zu allen Meeren sind die Amplituden der 
Auflastgezeiten in Vostok sehr gering (Tab. 6.12). 
Abb. 6.32 zeigt die Phasendiagramme (siehe Kap. 5.3.4) der vier Haupttiden. FÃ¼ die Tiden 01, M2 
und S2 liegt der Effekt aus Erd- und Auflastgezeiten innerhalb des 95%-Signifikanzbereiches der 
Beobachtungen. Nur fÃ¼ die 1Cl-Tide ergibt sich ein signifikantes Residualsignal. Dabei ist vor allem 
zu vermerken, dass die beobachtete Tide einen Phasenvorlauf von 6O gegenÃ¼be der theoretischen 
Tide der Erdgezeiten aufweist. Es sind also diejenigen EinflÃ¼ss zu diskutieren, die ein derartiges 
Tab. 6.12: Auflastgezeitenparaineter, berechnet aus dem Ozeai~gezeitenmodell FES99 (Bos und Scl~erneck, 
2003). Der Modellierung liegt das Gutenberg-Bullen-Erdmodell zu Grunde. Die als Ergebnis der Modellierung 
vorliegenden globalen Phasen der einzelnen Tiden wurden entsprechend Kap. 4.3.2.1 in lokale Phasen fÃ¼ 
Vostok umgerechnet. 
Vorauseilen der beobachteten Tide verursachen kÃ¶nnen 
Aload [pGal] 
'Pioa.d \Â¡ 
Abb. 6.32: Phasendiagranlme der vier Haupttiden aus der gravimetrischen Auswertung. Es sind jeweils die 
Ergebnisse von vier Teilintervallen (Kreuze) sowie die Parameter der Gesamtauswertung (Kreis, aus Tab. 
6.11) dargestellt. Die Fehlerellipsen beziehen sich auf das 1-C- bzw. 95%-Signifikanzniveau. Der Residual- 
Effekt. ergibt sich als Differenz aus Beobachtung und theoretischem Signal aus Erd- und Auflastgezeiten. 




Die Auflasttide, die normalerweise neben Messfehlern die Hauptursache fÃ¼ Abweichungen der 
Beobachtungen von den Erdgezeiten darstellt, kann als alleiniges Signal die Abweichungen nicht 
erklÃ¤ren Ein Uhrfehler scheidet als ErklÃ¤run aus', da dieser einerseits auf alle ganztÃ¤gige Tiden in 
gleicher Weise wirken wÃ¼rde Andererseits wÃ¤r der Einfluss auf die halbtÃ¤gige Tiden entsprechend 
sogar doppelt so groÂ§ was von den Beobachtungen nicht bestÃ¤tig wird. Die ViskoelastizitÃ¤ des 
Erdmantels fÃ¼hr zu einer PhasenverzÃ¶gerung die nach Modellierungen nur wenige Zehntel Grad 
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Eine mÃ¶glich ErklÃ¤run ist ein zusÃ¤tzliche Gezeitensignal des Sees, welches den Erd- und 
Auflastgezeiten Ã¼berlager ist. Die Amplitude der HÃ¶henÃ¤nderun die diese SchwereÃ¤nderun her- 
vorruft, kann mit Hilfe von Gl. 5.37 unter BerÃ¼cksichtigun der Tatsache, dass es sich u m  SÃ¼Bwasse 
handelt, berechnet werden. Der Umrechnungskoeffizient von SchwereÃ¤nderun in HÃ¶henÃ¤nderu 
betrÃ¤g -3,75 mm/pGal. Dieser Koeffizient enthÃ¤l die Bouguer-Korrektion fÃ¼ eine unendlich aus- 
gedehnte Platte. Der Einfluss der endlichen Ausdehnung der die HÃ¶henÃ¤nderu hervorrufenden 
MassenÃ¤nderun wie auch der Lage in der Tiefe kann mit Hilfe der Formel zur Berechnung der 
Schwereanomalie eines vertikalen Zylinders abgeschÃ¤tz werden. FÃ¼ einen Punkt  auf der  Zylinder- 
achse gilt (Torge, 1989) 
mit dem Radius r des Zylinders, der Tiefe z der ZylinderoberflÃ¤ch unter dem zu betrachtenden 
Punkt und der Schichtdicke H. Wegen H <s. z ergibt sich 
Unter Verwendung dieser Beziehung stat t  der Bouguer-Reduktion in Gl. 5.37 und bei der Annahme 
(r=25 km, z=4 000 m) fÃ¼ die Ausdehnung der Massenverlagerung erhÃ¤l man als Umrechnungsko- 
effizienten 
Die Amplitude der residualen &-Tide entspricht damit einer HÃ¶henÃ¤nderu von 5,8mm. 
HÃ¶henÃ¤nderu und SchwereÃ¤nderun sind dabei in Gegenphase, d a  eine HÃ¶henzunahm eine Ver- 
ringerung der Schwere hervorruft. 
6.4.6 Einfluss von LuftdruckÃ¤nderunge auf die Schweremessungen 
Eine weitere Besonderheit der Gravimeterregistrierung von 1969 ist der extrem groÂ§ Luftdruck- 
regressionskoeffizient von 6g/Sp = -3,4pGal/hPa im Frequenzbereich der Gezeiten. Dieser Wert 
entspricht dem l0fachen sowohl des theoretischen als auch des sonst beobachteten Wertes. Auch 
von den beiden anderen Gezeitengravimeterstationen auf dem Inlandeis SÃ¼dpo und Asuka (siehe 
Kap. 5.3.5) ist kein so hoher Regressionskoeffizient bekannt. 
Es stellt sich die Frage, ob dieser hohe Regressionskoeffizient genauso fÃ¼ lÃ¤nger Perioden re- 
prÃ¤sentati ist. Die zur Untersuchung solcher ZusammenhÃ¤ng bei supraleitenden Gravimetern 
angewendete Bestimmung der frequenzabhÃ¤ngige Regressionsfunktion (siehe Kap. 5.3.3) ist fÃ¼ 
Aufzeichnungen mit der hier vorliegenden Genauigkeit und der groBen Drift nicht durchfÃ¼hrbar 
Deshalb wurde der Frequenzbereich von 0,07 bis 0,8cpd (etwa ein bis 14 Tage) gesondert unter- 
sucht. Der Regressionskoeffizient in diesem Frequenzbereich ist mit 6g /6p  = -5, lpGal/hPa sogar 
noch grÃ¶Be (Abb. 6.33). Der Einfluss von LuftdruckÃ¤nderunge auf noch lÃ¤nger Perioden kann 
nicht untersucht werden, d a  die Gravimeterdrift das Luftdrucksignal zu stark Ã¼berlagert 
Als Ursache fÃ¼ diesen groBen Einfluss von LuftdruckÃ¤nderunge kommen einerseits instrumentelle 
und andererseits geophysikalische Effekte in Frage. Ein nicht (mehr) ausreichend abgedichtetes 
Gravimeter kann eine grÃ–Ber LuftdrucksensibilitÃ¤ aufweisen. Askania-Gravimeter sind jedoch mit 
zusÃ¤tzliche AuftriebskÃ¶rper versehen (siehe Kap. 5.3.2.1), um diesen Einfluss zu minimieren. Ge- 
gen einen instrumentellen Effekt spricht die Variation des Regressionskoeffizienten, die sich sowohl 
in der Differenz zwischen verschiedenen Frequenzbereichen als auch in der Streuung der Werte fÃ¼ 
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Abb. 6.33: Regression zwischen Luftdruck und Schwere im Bereich von 1 bis 14 Tagen 
jedes Band bemerkbar macht. Bei einem nicht genÃ¼gen abgedichteten Gravimeter ist e in konstant 
hoher Regressionskoeffizient zu erwarten. Recherchen Ã¼be den weiteren Verbleib des GerÃ¤te erga- 
ben, dass es nach diesen Messungen in der Antarktis wahrscheinlich ausgesondert wurde und sich 
somit keine RÃ¼ckschlÃ¼s aus spÃ¤tere EinsÃ¤tze ziehen lassen (Scheibe, 2003). 
Der von Schneider und Simon (1974) diskutierte Zusammenhang von LuftdruckÃ¤nderunge und der 
Deformation des Eises unter der Auflast wurde von ihnen selbst wegen der GrÃ¶Â des Effekts als 
unwahrscheinlich herausgestellt. Die LuftdruckÃ¤nderunge mÃ¼sste eine vertikale Verschiebung der 
OberflÃ¤ch von 50 bis 100 cm bewirken, um die damit verbundene SchwereÃ¤nderun hervorzurufen. 
Diese Ãœberlegun wirft die Frage auf, ob der groÂ§ Regressionskoeffizient mit dem Wissen der 
Existenz des Sees unter der Gravimeterstation erklÃ¤rba wird oder sich ein inverser Barometer- 
Effekt anderweitig nachweisen lÃ¤sst 
Als Ursache fÃ¼ den groÂ§e Regressionskoeffizient scheidet ein inverser Barometer-Effekt aus. Wie 
aus Abb. 6.6 hervorgeht, ist die Luftdruckdifferenz Ã¼be dem See und damit eine HÃ¶henÃ¤nderu 
nicht mit dem Luftdruck selbst korreliert. Eine HÃ¶henÃ¤nderu durch den inversen Barometer- 
Effekt kann demzufolge keine mit dem Luftdruck selbst korrelierte SchwereÃ¤nderun bewirken. Die 
Ursache fÃ¼ den groÂ§e Regressionskoeffizienten kann somit nach wie vor nicht geklÃ¤r werden. 
Um den inversen Barometer-Effekt und seine Wirkung auf die Schweremessung abzuschÃ¤tzen muss 
wieder auf die Daten des NCEPINCAR-Wettermodells zurÃ¼ckgegriffe werden. Mit Hilfe der Luft- 
druckaufzeichnungen von 1969 kann die ZuverlÃ¤ssigkei des Wettermodells fÃ¼ diesen Zeitraum 
abgeschÃ¤tz werden (Abb. 6.34). 
Â Vostok 
210 240 270 300 330 
DoY 1969 
(a) Zeitreihe des Jahres 1969. Eine mittlere Druckdifferenz von 
9,6 hPa ist bereits reduziert. 
600 620 640 
Vostok WPal 
(b) Regressionsanalyse 
Abb. 6.34: Luftdruck der Station Vostok aus den Stationsaufzeichnungen und dem NCEP-Modell 
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Es wird deutlich, dass das Modell den gemessenen Luftdruck nicht so gut reproduziert wie fÃ¼ das  
Jahr 2001 in Abb. 6.5. Einzelne Wetterereignisse, wie die Tiefdrucklage um Tag 247 s ind  im Mo- 
dell nicht erfasst. Die Standardabweichung der Regression zwischen dem beobachteten Luftdruck 
in Vostok und dem Modell und damit die Unsicherheit des Modells betrÃ¤g 3,9 hPa. D e r  Anstieg 
der Regressionsgeraden von 0,79 belegt, dass das Modell den Luftdruckverlauf nicht vollstÃ¤ndi be- 
schreibt. Die Ursache hierfÃ¼ dÃ¼rft in der allgemein schlechteren Datengrundlage zu suchen sein. 
Im Einzelnen kann nicht geklÃ¤r werden, welche Wetterdaten in die Modellierung eingegangen sind, 
jedoch scheinen die Wetteraufzeichnungen von Vostok in der Modellierung berÃ¼cksichtig zu sein 
(NCEP, 2002). 
Vor dein Hintergrund dieser Unsicherheit kann nun der Einfluss des inversen Barometer-Effekts auf 
die Schweremessungen abgeschÃ¤tz werden. Wie in Kap. 6.1.4 hergeleitet, bewirkt eine Luftdruck- 
differenz von 1 hPa zwischen Nord- und SÃ¼dtei des Sees eine HÃ¶henÃ¤nderu von 5,O m m .  Mit dein 
Konvertierungsfaktor von -3,6665 mm/pGal (Kap. 5.3.6) kann ein linearer Zusammenhang zwi- 
schen Luftdruckdifferenz Ã¼be dem See und der daraus resultierenden SchwereÃ¤nderun aufgestellt 
werden 
Die laut Luftdruckmodell maximale Luftdruckdifferenz im Messzeitraum von 6,1 hPa  wÃ¼rd bei 
Reaktion des Sees als inverses Barometer eine Schweredifferenz von 8 ,3pGal  hervorrufen. 
Zu beachten ist nun, dass sich die Station Vostok und damit der Aufstellungsort des Gravimeters 
nahe dem Ufer des Sees befindet. Wie aus den Interferogrammen in Abb. 6.21 hervorgeht, betrÃ¤g 
die Deformation in der Station nur etwa ein Zehntel des jeweiligen Maximalbetrags. Die fÃ¼ den 
Gravimeterstandort zu erwartende SchwereÃ¤nderun liegt damit unterhalb der Aufzeichnungsge- 
nauigkeit der Gravimetermessungen von 1 pGal. Damit ist der inverse Barometer-Effekt zu klein, 
um mit diesen Messungen nachgewiesen zu werden. 
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ren eine der ersten derartigen Aufzeichnungen aus dem Inneren der Antarktis. Die schwierigen 
klimatischen Bedingungen und die damals verfÃ¼gbar GerÃ¤tetechni limitieren das Genauigkeitspo- 
tential der Messungen. Dennoch gelang die Registrierung von Schweregezeiten. die im Wesentlichen 
den theoretischen Erwartungen entsprachen. Eine Besonderheit, die es erneut zu untersuchen galt! 
war der deutliche Phasenvorlauf der grÃ¶Bte beobachteten Tide K1 gegenÃ¼be der theoretischen 
Tide. DafÃ¼ gibt es bisher weder eine geophysikalische noch eine instrumentelle ErklÃ¤rung Der 
Residualeffekt entspricht einer HÃ¶henÃ¤nderu von 5,8 mm fÃ¼ die Tide K l .  
Mit Kenntnis der Ergebnisse aus GPS und InSAR erscheint der Effekt zu groB, um von Gezeiten im 
See hervorgerufen zu sein. Daran Ã¤nder ebensowenig die Tatsache etwas, dass sich die Station zum 
Zeitpunkt der Gravimetermessungen auf Grund der Eisbewegung etwa 60 m nordwestlich, also wei- 
ter auf dem See befunden hat. Wie die SAR-Interferometrie eindeutig zeigt, liegt die Station Vostok 
am Rande der Deformationszone. In den Interferogrammen betrÃ¤g die Deformation i n  Vostok nur 
bis zu 10% der Maximaldeformation der jeweiligen Szene. Somit sind die insgesamt zu erwartenden 
Effekte fÃ¼ die Station selbst im Bereich weniger Millimeter fÃ¼ den inversen Barometer-Effekt und 
im Submillimeterbereich fÃ¼ die Seegezeiten. Ob die ungewÃ¶hnlic starke Regression von Luftdruck 
und Schwere einen geophysikalischen Ursprung hat oder ob es sich um einen GerÃ¤teeffek handelt, 
kann nicht mit Sicherheit bestimmt werden. 
7 . 2  Potential fÃ¼ die weitere Untersuchung von HÃ¶henÃ¤nderung 
auf dem See 
7.2.1 Satellitenmissionen 
Durch die Bedingung, dass die von den ERS-Sate l l i t en  empfangenen Daten simultan von einer 
Bodenstation registriert werden mÃ¼ssen ist die Datenausbeute fÃ¼ die Antarktis beschrÃ¤nkt Das 
Archiv der ERS-Daten ist fÃ¼ die Region Vostok in Bezug auf Tandemdaten nahezu erschÃ¶pfen 
bearbeitet. Zwar sind in den Katalogen der ESA weitere Szenen verzeichnet, ein GroBteil dieser 
Daten erwies sich jedoch als nicht vollstÃ¤ndi bzw. nicht auswertbar. 
FÃ¼ den ERS-Nachfolger Envisa t ,  der am 1. MÃ¤r 2002 gestartet wurde, gilt diese Begrenzung der 
gleichzeitigen Aufzeichnung am Boden nicht, d a  Envisat Ã¼be eine hohe SpeicherkapazitÃ¤ verfÃ¼g 
(European Space Agency, 1998). Ein weiterer Vorteil liegt in der FÃ¤higkei des Advanced Synthetzc 
Aperture Radar  ASAR zur ~ b e r d e c k u n g  eines breiteren Aufnahmestreifens. Im hochauflÃ¶sende 
Aufzeichnungsmodus ( image mode),  welcher der Arbeitsweise der ERS-Satelliten entspricht, kann 
eine bis zu 100 km breite Szene innerhalb eines 485 km breiten Streifens aufgenommen werden. Da- 
durch ergibt sich nicht nur eine hÃ¤ufiger Ãœberdeckun eines Gebietes, sondern auch ein breiteres 
Spektrum an Blickwinkeln. 
WÃ¤hren bei ERS-112 der Blickwinkel etwa 23' betrug, kann bei Envisat je nach Anwendung unter 
Blickwinkeln zwischen 15-45' ausgewÃ¤hl werden. FÃ¼ den Nachweis von vertikalen Bewegungen ist 
ein steiler Blickwinkel besser geeignet. Bei einem mittleren Einfallswinkel von 19' im Streifen 1 ist 
die SensitivitÃ¤ gegenÃ¼be vertikalen Bewegungen etwa dreimal hÃ¶he als gegenÃ¼be horizontalen 
Verschiebungen. Im Fall des flachesten Einfallswinkels von etwa 44' ist die SensitivitÃ¤ gegenÃ¼be 
beiden Richtungen annÃ¤hern gleich, so dass solche Aufnahmen zur Bestimmung des horizontalen 
Geschwindigkeitsfeldes besser geeignet sind. 
Ein weiterer Gesichtspunkt ist die MÃ¶glichkei der fast zeitgleichen Aufnahme von Daten aus dem 
Nord- und dem SÃ¼dtei des Sees, um das gegenlÃ¤ufig Verhalten beider Regionen zu verifizieren. 
Im Gegensatz zur ERS-Tandem-Mission werden fÃ¼ Envisat nur Interferogramme mit einer Zeitbasis 
von Vielfachen von 35 Tagen mÃ¶glic sein. Die horizontale FlieBgeschwindigkeit, die bei Tandem- 
Interferogrammen der Region Vostok auf Grund der langsamen Flieflbewegung und der kurzen 
Zeitbasis vernachlÃ¤ssigba ist. muss dann berÃ¼cksichtig werden. Hier bietet sich die differentielle 
KAPITEL 7. Z USAA4A-IENFASS UNG UND AUSBLICK 103 
Interferometrie mit drei jeweils 35 Tage auseinanderliegenden Szenen an. Die als konstant angenom- 
mene horizontale Bewegung entfÃ¤ll bei der Differenzbildung. die vertikale Verschiebung verbleibt. 
als differentieller Effekt. 
Zu prÃ¼fe bliebe weiterhin die neue MÃ¶glichkei der niedrigauflÃ¶sende Interferometrie. Zur Bil- 
dung des Interferogrammes werden dabei eine hochauflÃ¶send Envisat-Szene (siehe oben) und ei- 
ne niedrigauflÃ¶send Szene (AuflÃ¶sun 1000 m) des Global monztorzng mode von Envisat genutzt 
(European Space Agency, 2002). Dies erÃ¶ffne die MÃ¶glichkei der Realisierung einer kÃ¼rzere Zeit- 
basis. 
Die Nutzung weiterer Fernerkundungsdaten zur Untersuchung der vertikalen Bewegung der See- 
oberflÃ¤ch ist begrenzt. Radar-Altimetersatelliten messen zwar entsprechend ihrer Wiederh~lo~bi t s  
regelmÃ¤oi die HÃ¶h entlang der Subsatellitenspur. Die Genauigkeit der einzelnen Messungen reicht 
jedoch nicht aus, um eine HÃ¶henÃ¤nderu von wenigen Zentimetern feststellen zu kÃ¶nnen F Ã ¼  den 
im Januar 2003 gestarteten I C E S a t  mit einem Laser-Altimeter an Bord liegt das gesuchte Signal 
an der AuflÃ¶sungsgrenze FÃ¼ eine einzelne Messung wird eine angestrebte Genauigkeit von 15 cm 
angegeben (NASA, 2003). 
7.2.2 Bodengebundene Messungen 
Somit verbleibt neben der SAR-Interferometrie nur die Beobachtung des PhÃ¤nomen vor Ort.  G P S -  
Messungen haben sich dabei als relativ einfaches und Ã¤uÂ§er effektives Mittel bewÃ¤hrt Zur wei- 
teren Untersuchung kÃ¶nnt ein erweitertes Beobachtungsprogramm mit simultanen Beobachtungen 
im Nord- und SÃ¼dtei des Sees dienen (Abb. 7.1). 
Abb. 7.1: Konzept fÃ¼ eine weiterfÃ¼hrend GPS-basierte Untersuchung der HÃ¶henÃ¤nderung der Seeober- 
flÃ¤ch (Kreuze). Bereits existierende GPS-Punkte der Kampagnen 2001/2002 und 2002/2003 sind zusÃ¤tzlic 
als Dreiecke dargestellt. Eine Minimalvariante (Kreise) wÃ¤r die simultane Beobachtung zweier Punktepaare 
im SÃ¼de bzw. Norden. 
104 7.3. KONSEQUENZEN FUR DIE KOMPLEXE MODELLIERUNG DES SEES 
Auf Grund der groBen Ausdehnung des Sees sollten die GPS-Punkte auf dem nÃ¶rdliche Teil an 
mindestens einen weiteren aufliegenden Punkt im Norden angeschlossen werden. Damit kÃ¶nne zu 
lange Basislinien vermieden werden, die den Fehlerhaushalt der (pseudo-)kinematischen Auswer- 
tungaansonsten wesentlich erhÃ¶he wÃ¼rden 
Um die Frage nach der Richtung einer gezeitenbedingten Zirkulation zu klÃ¤ren wÃ¤r ein simul- 
tan beobachtetes Querprofil in Seemitte geeignet. Allerdings wgre eine solche Messkan~pagne mit 
erheblichem gerÃ¤tetechnische (14 GPS-EmpfÃ¤nger und logistischen (autarkes Camp in1 Norden) 
Aufwand verbunden und stellt eher eine Maximalforderung dar. Eine Minimalvariante kÃ¶nnt die 
zeitgleiche Beobachtung der sÃ¼dliche Punkte CNTR und EAST mit einem entsprechenden Punkte- 
paar im Norden sein. 
Eine Wiederholung der Erdgezeitenregistrierung ist kritisch zu bewerten. Zwar stehen heute 
nominell bessere GerÃ¤t zur VerfÃ¼gung die fÃ¼ eine derartige Messung schwierigen meteorologi- 
schen Bedingungen sind jedoch nach wie vor gegeben. 
Die vom See verursachten zusÃ¤tzliche Schweregezeiten in Vostok dÃ¼rfte auf Grund der DÃ¤mp 
fung des Signals zum Ufer hin kaum Amplituden grÃ¶Â§ als 1 pGal erreichen. Residualsignale 
dieser GrÃ¶Â§enordnu sind beispielsweise aus einer 10-monatigen Reihe eines LaCoste&Romberg- 
Gravimeters durchaus bestimmbar (Scheinert u.a., 1998). 
Eine mehrinonatige konsistente Beobachtungsreihe ist analog zu den ersten Messungen in der Sta- 
tion Vostok wahrscheinlich nur wÃ¤hren des antarktischen Winters zu gewinnen u n d  daher mit 
erheblichem Aufwand verbunden. Es sind geeignete MaÂ§nahme zur Aufstellung des GerÃ¤te in 
einiger Entfernung von der Station zu treffen, um den Einfluss des Stationsbetriebs zu minimieren. 
Das Problem der stetigen Neigung auf Grund der FlieBbewegung des Eises kÃ¶nnt analog zu den 
Messungen am Siidpol (Kap. 5.3.5) durch eine kardanische AufhÃ¤ngun des Systems gelÃ¶s wer- 
den. ZusÃ¤tzlic wÃ¤r auf eine stabile Stromversorgung und Beheizung sowie auf die elektrostatische 
Abschirmung der GerÃ¤t zu achten. 
7.3  Konsequenzen der Seegezeiten fÃ¼ die komplexe Modellierung 
des Sees 
Die Existenz von Gezeiten im Lake Vostok und die Reaktion des Sees auf LuftdruckÃ¤nderunge 
ist sowohl theoretisch hergeleitet, als auch mit Messungen belegt. Es  bleibt die Frage nach den 
Auswirkungen dieser PhÃ¤nomen fÃ¼ das System Lake Vostok. 
Die beiden externen EinflÃ¼ss Gezeitenpotential und Luftdruckfeld bewirken eine Umverteilung von 
Massen innerhalb des Sees. Der See ist damit nicht in dem MaBe abgeschlossen, wie fÃ¼ andere Ein- 
flÃ¼ss meist angenommen wird. Diese physikalischen Prozesse verursachen zwar keinen stofflichen, 
wohl aber einen energetischen Austausch. Soll ein Modell der Zirkulation im See aufgestellt werden, 
so wÃ¤r zu prÃ¼fen inwieweit diese Faktoren neben dichtegetriebenen StrÃ¶munge zu berÃ¼cksichti 
gen sind. Die HÃ¶henÃ¤nderunge die durch die Massenumlagerungen im See entstehen, erscheinen 
klein, das beteiligte Wasservoluinen ist jedoch erheblich. Welchen Einfluss diese Massenverlagerun- 
geil haben, ob sie zu einer schnelleren Durchmischung des Sees fÃ¼hre und welche Bedeutung sie im 
Vergleich zur dichtegetriebenen Zirkulation einnehmen, bleibt mit Hilfe eines Zirkulationsmodells 
zu klÃ¤ren das die Gezeiten ebenso wie den inversen Barometer-Effekt berÃ¼cksichtigt 
Dies unterstreicht die herausragende Rolle von Lake Vostok unter den subglazialen Seen. FÃ¼ kleine- 
re Seen sind die externen Anregungen durch Gezeitenpotentia.1 und Luftdruckverteilung zwar auch 
wirksam, jedoch wird dort der differentielle Effekt entsprechend kleiner und damit mÃ¶glicherweis 
weniger bedeutsam sein. 
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